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Résumé

L’océan Pacifique Sud-Ouest a été identifie comme un point chaud de fixation de diazote
(N2) par les organismes diazotrophes, arborant des taux de fixation parmi les plus élevés des
océans du globe. Le succés de ces especes repose sur les concentrations non limitantes en fer
dissous (Dre) dans la couche photique de la région, dont I’origine demeure méconnue. Dans le
cadre de ce travail de these, la distribution du DFe a été¢ étudiée le long d’un transect de 6100 km,
allant de Nouméa jusqu’aux eaux de la gyre et traversant le Bassin de Lau et I’Arc des Tonga
(175 °E a 166 °W, le long de 19-21 °S). Combinées avec une analyse optimale
multiparamétrique des masses d’eau, les anomalies de DFe ont été déterminées sur la zone du
transect, les plus notables étant présentes le long de 1’Arc des Tonga. Les résultats ont démontré
que les masses d’eau d’origine lointaine alimentant le Bassin de Lau ne peuvent expliquer les
concentrations observées en surface dans cette région, permettant de conclure avec certitude que
le Dre provient de sources hydrothermales peu profondes présentes le long de 1’arc. Bien qu’une
portion non négligeable de cet apport de Dre soit transportée sur de longues distances, une large
majorité est rapidement éliminée a proximité des sources sous I’action de divers processus mis en
lumiere a 1’aide d’un modele en boite. Outre le fer, les fluides hydrothermaux sont enrichis en de
nombreux autres métaux susceptibles d’étre toxiques pour les organismes. Ces fluides,
directement introduits dans la couche photique, pourraient impacter le phytoplancton. Leur effet a
été évalué lors d’une expérience innovante pendant laquelle des communautés planctoniques
naturelles ont été soumises a un gradient d’enrichissement en fluides hydrothermaux. Malgré un
effet toxique initial de quelques jours, les apports hydrothermaux ont finalement induit des taux
de fixation de N2, de productivité et d’export de matiére organique deux a trois fois plus élevés
que dans le contréle non enrichi. Cet effet fertilisant résulte probablement de la détoxification de
I’environnement, riche en de nombreux éléments potentiellement toxiques, par des écotypes
résistants capables de produire des ligands forts, les thiols, limitant la biodisponibilité de certains
métaux. L’apport additionnel d’éléments fertilisants par les fluides, en particulier le DFe, a ainsi
permis la croissance ultérieure des especes les plus sensibles. Ces résultats expérimentaux,
reproduisant fidelement les observations in-situ, confirment I’implication des fluides
hydrothermaux peu profonds dans la forte productivité observée dans la région. Les sources
hydrothermales ont pu étre tracées a différentes échelles spatiales et temporelles par le



déploiement de pieges a sédiments dérivants (durant quelques jours, le long de 1’Arc des Tonga)
et fixe (durant une année, le long de la dorsale de Lau) et par le carottage des sédiments du fond
marin aux sites de déploiement des pieges (échelle de temps geologique). Le tracage Al-Fe-Mn a
révelé que le matériel lithogénique exporté a petite et large échelle spatiale dans la région
provenait de sources hydrothermales peu profondes et/ou profondes localisées le long de I’Arc
des Tonga. Cette empreinte hydrothermale a également été détectée dans les sédiments,
notamment a proximité de la dorsale de Lau ou la présence d’une importante source active est
fortement suspectée. Finalement, les dynamiques similaires observées pour I’export de particules
d’origine biologique et hydrothermale suggérent que la production de surface serait liée aux
apports hydrothermaux dans la couche photique. En conclusion, ce travail de thése a démontré
I’impact de sources hydrothermales peu profondes sur le cycle des éléments traces, notamment
du fer, dans la colonne d’eau et les sédiments, ainsi que leur lien avec la productivité biologique

dans la région du Pacifique Sud-Ouest.

Mots-clés: Cycle du fer et autres métaux traces, sources hydrothermales peu profondes,
particules exportées et sédimentées, communautés phytoplanctoniques, fertilisation biologique,

processus biogéochimiques



Abstract

The Western Tropical South Pacific Ocean has been identified as a hotspot for dinitrogen
(N2) fixation by diazotrophic organisms, with some of the highest rates recorded in the global
ocean. The success of these species relies on non-limiting concentrations of dissolved iron (Dre)
in the photic layer of the region, whose origin remains unclear. In this thesis work, the
distribution of Dre was studied along a 6100-km transect from Noumea to the gyre waters,
crossing the Lau Basin and the Tonga Arc (175°E to 166°W, along 19-21°S). Combined with an
optimal multiparametric water mass analysis, DFe anomalies were determined over the transect
area, the most notable being present along the Tonga Arc. The results demonstrated that water
masses of remote origin entering the Lau Basin could not explain the concentrations observed at
the surface in this region, leading to the confident conclusion that Dre originates from shallow
hydrothermal sources present along the arc. Although a non-negligeable portion of this Dre input
is transported over long distances, a large majority is rapidly removed near the sources through a
variety of processes highlighted by a box model. Besides iron, hydrothermal fluids are enriched
in numerous other metals that may be toxic to organisms. These fluids, introduced directly into
the photic layer, could have an impact on phytoplankton. Their effect was evaluated in an
innovative experiment during which natural plankton communities were subjected to an
enrichment gradient of hydrothermal fluids. Despite an initial toxic effect of a few days,
hydrothermal inputs ultimately induced N> fixation, productivity and organic matter export rates
two to three times higher than those of the non-enriched control. This fertilizing effect probably
results from the detoxification of the environment, rich in numerous potentially toxic elements,
by resistant ecotypes able to produce strong ligands, such as thiols, limiting the bioavailability of
certain metals. The additional supply of fertilizing elements by the fluids, in particular Dre, thus
allowed the subsequent growth of the most sensitive species. These experimental results,
faithfully reproducing the in-situ observations, confirm the involvement of shallow hydrothermal
fluids in the high productivity observed in the region. Hydrothermal sources could be traced at
different spatial and temporal scales through the deployment of drifting (for a few days, along the
Tonga Arc) and fixed (for a year, along the Lau Ridge) sediment traps and through the coring of

seafloor sediments at the trap deployment sites (geological time scale). Al-Fe-Mn tracing



revealed that the lithogenic material exported at small and large spatial scales in the region
originated from shallow and/or deep hydrothermal sources located along the Tonga Arc. This
hydrothermal signature has also been detected in the seafloor sediments, particularly in the
vicinity of the Lau Ridge where the presence of a major active source is strongly suspected.
Finally, the similar patterns observed for the export of biological and hydrothermal particles
suggest that surface production is closely linked to hydrothermal inputs into the photic layer. In
conclusion, this thesis work has demonstrated the influence of shallow hydrothermal sources on
the fate of trace elements, particularly iron, in the water column and seafloor sediments, and their

link to biological productivity in the Western Tropical South Pacific region.

Keywords: Cycle of iron and other trace metals, shallow hydrothermal sources, sinking and
sedimented particles, phytoplankton communities, biological fertilization, biogeochemical

processes.
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Chapitre I. Etat de l'art

Archipel des Tonga (ESA)

“Nous n'avons qu'une vie bien breve pour apprécier la structure de I'Univers,
mais cela, en soi, est admirable.”

Stephen Hawking






1. Une oasis dans le désert de I’océan Pacifique Sud-Ouest

C’est au sein de 1’océan Pacifique Sud-Ouest qu’une véritable oasis de vie a été identifiée
au milieu du désert de I’océan Pacifique Sud. A I’ouest de I’Arc volcanique des Tonga, dans le
bassin d’arri¢re-arc de Lau et dans les eaux mélanésiennes (Figure 1-1), a été découvert un point
chaud de diazotrophie hébergeant les plus forts taux de fixation de diazote (N2) mesurés dans les
différents océans du globe (> 600 umol N m2 j*; Bonnet et al., 2018). Ce processus biologigque
permet aux organismes de fixer le N2 atmosphérique et de le réduire en ammonium (NHz*) par le
biais de la nitrogenase, fertilisant ainsi la zone avec du nouvel azote (N). Un tel processus est
favorisé dans les eaux chaudes (> 25 °C), riches en phosphore (P) mais pauvres en N,
prépondérantes dans 1’océan Pacifique Sud.
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Figure I-1. (a) Carte illustrant le Pacifique Sud-Ouest (150 °E-170 °W) ou se situe la zone d’étude dont il sera
question au cours de ce travail de these. (b) Carte bathymétrique de la région d’étude (18-22 °S, 160 °E-170 °W) ou
ont été représentées les principales zones géographiques d’intérét : les eaux mélanésiennes, situées entre la Nouvelle-
Calédonie et la dorsale de Lau, le Bassin d’arriére-arc de Lau, situé entre la dorsale de Lau et I’Arc des Tonga et la
bordure ouest de la gyre Pacifique Sud, située a I’est de I’ Arc des Tonga.




La circulation prévalente de I’océan Pacifique Sud joue un réle clé sur la biogéochimie de
la région (Figure 1-2; Inniss et al., 2017) et fait de cet océan une zone dite pauvre en nutriments
et en chlorophylle (LNLc, “low-nutrient, low-chlorophyll”), ce qui est fréquent dans les
écosystemes pélagiques® (~75 % des océans du globe). En effet, I’océan Pacifique Sud se situe a
distance des cOtes continentales, limitant ainsi les apports terrigénes, anthropiques et
atmosphériques de nutriments, et des courants de bord tels que les courants de Humboldt (Hc,
Humboldt current) et est-australien (EAc; East Australian current) favorisant
I’'upwelling 2 (Montecino & Lange, 2009 ; Suthers et al., 2011). Cette zone LNLC est
principalement associée a un grand courant océanique en rotation®, la gyre subtropicale Pacifique
Sud (Spg, South Pacific gyre) dont I’ultra-oligotrophie, renforcée par des phénomenes de
downwelling en son centre, est caractérisée par une disponibilité en P mais une sévere limitation
en N (Claustre et al., 2008 ; Morel et al., 2007 ; Moutin et al., 2005 ; Rougerie et al., 2004). Une

telle configuration nutritive fait de I’océan Pacifique Sud une niche idéale pour la fixation de Na.
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Figure 1-2. Cartes de 1’océan Pacifique Sud et de ses principaux courants. (a) Carte du globe illustrant la position de
I’océan Pacifique Sud (10-60 °S), I’océan le plus large du monde, ceinturé de 23 pays et territoires allant de petits
atolls aux continents. (b) Carte centrée sur 1’océan Pacifique Sud avec ses principaux courants dont la circulation est
représentée par une ou plusieurs fléches (réalisé d’aprés Evans et al., 2018). La zone de 1’océan Pacifique Sud-Ouest
est colorée en vert. Abréviations des courants : EAC pour East Australian current; Euc pour Equatorial under-
current ; Hc pour Humboldt current ; NGcu pour New-Guinea coastal under-current ; SEC pour South Equatorial
current et SPG pour South Pacific gyre.

1 Un écosystéme pélagique est la zone des océans comprenant la colonne d’eau, loin des cdtes océaniques et du fond de 1’océan.

2 L upwelling est la remontée d’eaux profondes riches en nutriments. Le phénoméne inverse est le downwelling.

% Dans I’hémisphére Sud, une gyre océanique est une zone de 1’océan ou différents courants marins convergent les uns vers les
autres, formant alors d’énormes tourbillons anticycloniques permanents.




Toutefois, la gyre Pacifique Sud arbore de faibles taux de diazotrophie (< 85 pmol N m
j1) et de chlorophylle-a (Figure 1-3a, ¢ ; Bonnet et al., 2018) et est un systéme hétérotrophe?,
gouverné par des processus de reminéralisation®. Comment donc expliquer la présence d’un point
chaud de fixation de N2 dans 1’Océan Pacifique Sud ? Bien que le courant sud-équatorial (SEC ;
South Equatorial current) alimente la zone du point chaud, les dynamiques de N et de P ne
différent pas entre cette sous-région et la gyre Pacifique Sud. Ce constat laisse supposer que les
macronutriments® ne permettent pas d’expliquer le succés de la diazotrophie a 1’ouest de 1I’Arc

des Tonga.

Outre le besoin d’un niveau seuil de température et de disponibilité en phosphate (PO4>),
la fixation de N2 ne peut se faire sans la nitrogénase, un complexe enzymatique trés enrichi en fer
(Fe ; Kustka et al., 2003 ; Raven, 1988). Par conséquent, les diazotrophes ont des besoins élevés
en Fe en comparaison du phytoplancton se développant sur le nitrate (NO3’) ou le NH4*. Dans la
couche photique du Bassin de Lau a été mesuré un panache riche en Fe dissous (Dre), dont les
concentrations sont plus que suffisantes pour soutenir le processus de diazotrophie (3,8 nmol L*
en moyenne et pouvant atteindre jusqu’a 66 nmol L™ ; Guieu et al., 2018). En comparaison, les
concentrations mesurées dans la gyre Pacifique Sud sont assez faibles (< 0,2 nmol L?), dans la
gamme des concentrations couramment observées dans 1’océan pélagique (Johnson et al., 1997),
laissant supposer que le succés de la diazotrophie repose sur la disponibilité en DrFe a I’ouest de
I’Arc des Tonga (Figure [-3b). Cet arc semble ainsi représenter une véritable frontiere
biogéochimique entre les eaux productives du Bassin de Lau et de la zone mélanésienne et les
eaux non productives de la gyre Pacifique Sud. Toutefois, bien que des hypotheses aient été
émises quant a l'origine du fer dissous dans le Pacifique Sud-Ouest (Guieu et al., 2018),
aucune relation de cause a effet n'a pu étre établie a ce jour et la question demeure en

suspens.

4 Les hétérotrophes sont des organismes qui assurent leur subsistance en assimilant des substances organiques. Dans les
environnements océaniques, les systémes hétérotrophes sont dominés par des bactéries.

5 En biogéochimie, la reminéralisation désigne la transformation de la matiere organique en des formes inorganiques simples.

6 Les macronutriments, comprenant le nitrate, ’ammonium, le phosphate et le silicate, sont des nutriments essentiels a la
croissance du phytoplancton. Principaux éléments constitutifs des molécules avec le carbone, I’hydrogéne et I’oxygeéne, ils sont
consommés en grandes quantités a la différence des micronutriments (fer, zinc, ...), nécessaires en plus petites quantités en raison
de leurs réles biochimiques et physiologiques.
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Figure 1-3. Sections de fixation de diazote (N2), de fer dissous (Dre) et de chlorophylle-a (chl-a) durant la campagne
OUTPACE. (a) Fixation de Ny (issue de Bonnet et al., 2018), (b) concentrations de Dre et (c) de chl-a en surface
(toutes deux issues de Guieu et al., 2018) le long des eaux mélanésiennes, du Bassin de Lau et de la gyre Pacifique

Sud (SPG).




2. Les sources océaniques de fer dissous

De nombreuses sources océaniques de fer existent et pourraient expliquer les fortes
concentrations en DrFe mesurées dans la couche photique’ du Bassin de Lau (Figure 1-4). Parmi
elles ont été incontestablement exclus les glaciers qui ne peuvent se former dans cette région
subtropicale. De méme, bien que les processus de reminéralisation bactérienne puissent fournir
du Dre par transformation de la matiére organique contenant du fer particulaire (Pre), ils ne
peuvent étre responsables des 66 nmol L™ mesurés dans la zone, Boyd et al. (2010) ayant estimé
que seuls 25 a 33 % du Pre total pouvaient étre redissous. En revanche, les autres sources
océaniques potentielles pourraient avoir un impact non négligeable sur la distribution en Dre a

I’ouest de I’Arc des Tonga.

Apports atmosphériques ﬂ

/— Clacier

Figure 1-4. Schéma conceptuel des différentes sources océaniques de fer dissous. L’apport de fer dissous par les
différentes sources est représenté par des fléches blanches (réalisé d’aprés Tagliabue et al., 2014). Abréviations :
Dre pour fer dissous et Pre pour fer particulaire.

7 La couche photique est la zone de la surface des océans recevant au moins 1 % de lumiére incidente et ou a lieu la photosynthése
du phytoplancton. Dans la zone du point chaud de diazotrophie, celle-ci est située entre 0 et 150 m.




Dans cette région de 1’océan Pacifique Sud-Ouest, les Tles sont tres répandues et peuvent
apporter de nombreux nutriments terrigénes, dont du Dre, par le biais du ruissellement sur les
marges continentales (Shiozaki et al., 2014). Les apports sédimentaires de Dre peuvent
également étre envisageables dans les eaux les moins profondes du Bassin de Lau, notamment en
périphérie des archipels (Dutheil et al., 2018 ; Homoky et al., 2016 ; Raapoto et al., 2019). Ces
deux derniéres sources pourraient grandement affecter la distribution c6tiere du Dre. D’autres
candidats plausibles seraient les apports atmosphériques de Dre émis par les nombreux volcans
terrestres des archipels des Tonga ou du Vanuatu (e.g., Fonualei, Lopevi, Marum, Mont Yasur,
Niuafo’ou, Tofua). La contribution du fer d’origine atmosphérique a I’océan de surface dans la
région a été estimée durant la campagne OuTPACE® (Oligotrophy to ulTra-oligotrophy PAcific
Experiment ; Moutin et al., 2017), quelques semaines apres 1’éruption du volcan Hunga Tonga-
Hunga Ha’apai qui s’est déroulée entre le 19 décembre 2014 et le 24 janvier 2015. Guieu et al.
(2018) ont ainsi révélé des flux atmosphériques trés faibles (0,017-0,99 mg Dre m an?), estimés
comme étant dans la tranche la plus basse des valeurs recensées dans 1’océan pélagique
(Mahowald et al., 2009). En considérant un flux atmosphérique maximal de 50 nmol Dre m j!
déposé pendant 40 jours (i.e., durée de 1’éruption) et impactant une couche de surface de 20
metres d’épaisseur, la concentration en DFe dans 1’eau de mer n’aurait augmenté que de 0,1 nmol
L1, Cette source ne peut donc étre responsable des fortes concentrations en Dre présentes dans la
couche photique du Bassin de Lau (en moyenne de 3,8 nmol L),

Une autre source envisageable seraient les masses d’eau d’origine lointaine qui pénétrent
la zone du transect. Si ces dernieres sont enrichies en Dre, alors elles ensemenceraient les régions
qu’elles traversent avec du Fe nouveau (Mahadevan, 2016). Ainsi, le réle du transport physique
sur la distribution du Dre dans cette sous-région doit étre considéré. Toutefois, bien que la
circulation a grande échelle de I’océan Pacifique Sud soit aujourd’hui bien caractérisée
(Talley et al., 2007), il en va tout autrement des variations a plus petite échelle, qui
necessitent davantage de réflexion. Parallelement, les sources hydrothermales des dorsales
médio-océaniques sont reconnues comme des sources majeures de Dre a 1’océan profond

(German et al., 2016). L’impact de telles sources dans la zone est plausible puisque les volcans

8 La campagne OUTPACE s’est déroulée du 18 février au 3 avril 2015 dans 1’océan Pacifique Sud-Ouest. Son but premier était
d’étudier les interactions entre les organismes planctoniques et les cycles biogéochimiques a travers les gradients trophiques et de
fixation de N2 représentés par les eaux mélanésiennes et le Bassin de Lau (oligotrophes) et la gyre Pacifique Sud
(ultraoligotrophe).




sous-marins, auxquels elles sont associées, sont prépondérants dans 1’océan Pacifique Sud-Ouest
(Beaulieu et al., 2013). La présence de sources hydrothermales est, de surcroit, en accord avec la
frontiére biogéochimique matérialisée par 1’Arc volcanique des Tonga et les courants dominants
d’ouest parcourant la sous-région, associés avec le SEC et la SPG. Depuis une vingtaine d’années,
les rapports d’activités volcaniques et/ou hydrothermales le long de 1’Arc des Tonga et dans son
bassin d’arri¢re-arc se sont multipliés (e.g., Cohen et al., 2021 ; Lupton et al., 2004, 2012 ;
Massoth et al., 2007 ; Plank et al., 2020 ; Proud et al., 2022 ; Stoffers et al., 2006), contribuant

ainsi aux recherches émergentes sur les mécanismes a 1’origine des processus hydrothermaux.




3. L’hydrothermalisme dans 1’océan Pacifique Sud

C’est en 1980 que furent découvertes les premieres sources hydrothermales dans les
grands fonds océaniques de la dorsale Est-Pacifique® (2500 m ; Macdonald et al., 1980).
Préférentiellement situées sur les dorsales médio-océaniques (~65 %) et aux limites des plaques
(~33 %), la ou I’activité volcanique est la plus intense (Hannington et al., 2005 ; Selby, 1985),
ces sources sont prépondérantes dans I’océan Pacifique, ou 22 arcs insulaires forment la
“Ceinture de Feu” regroupant les trois quarts des volcans actifs du globe (Figure I-5). Bien que
la National Aeronotics and Space Administration (NASA) ait estimé qu’environ 1000 fois plus de
volcans se trouveraient au fond des océans, les connaissances des volcans terrestres sont bien plus
étendues (Bardintzeff & McBirney, 2000). Les notions plus lacunaires des volcans sous-marins et
des sources hydrothermales associées résultent de leur détection complexe — les volcans passant
souvent inapergus jusqu’a ce qu’une activité sismique ne les révéle — et de la difficulté a mener
des recherche dans les fonds marins. Toutefois, quarante ans d’exploration des sites
hydrothermaux profonds ont permis de caractériser les spécificités de ces systemes et la diversité

des fluides qu’ils émettent.

9 Jardin de roses (Rose Garden), c’est ainsi que fut nommé le premier site hydrothermal découvert, tant la vie qui s’y déployait
surprit la communauté scientifique (Grassle, 1985). Ces sources sont des refuges pour une multitude d’habitants des profondeurs,
prospérant grace a des processus de chimiosynthese.
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Figure 1-5. Carte illustrant la “Ceinture de Feu” de I’océan Pacifique hébergeant la grande majorité des volcans terrestres et sous-marins, arcs insulaires et sources
hydrothermales du globe. Les volcans terrestres majeurs sont représentés par un triangle rouge tandis que les arcs insulaires (comprenant a la fois volcans
terrestres et sous-marins actifs) sont représentés par des lignes vertes (réalisé d’aprés Kious & Tilling, 1994).



3.1. Mécanismes hydrothermaux

L’ensemble des volcans sous-marins actifs renferment en leur sein un systéeme
hydrothermal (Figure 1-6), issu de I’infiltration de I’eau de mer froide au travers des fractures de
la crolte océanique (Figure I-7a, b ; Hannington et al., 2005). Alors que le fluide s’enfonce dans
la crotite et s’approche de la chambre magmatique®®, il va progressivement se réchauffer et réagir
avec les roches environnantes, entrainant des modifications drastiques de sa composition
chimique. En premier lieu, I’cau de mer s’appauvrit en certains éléments (magnésium, oxygene,
calcium, sulfate) au niveau de la zone dite “de décharge” (Bischoff & Seyfried, 1978). Elle
continue a se réchauffer en profondeur, se chargeant en de nombreux métaux dissous (e.g., Fe, Zn
— zinc, Cu — cuivre) et en sulfures d’hydrogéne (H2S) au niveau de la zone dite “de recharge”
(German & Seyfried, 2014). Le fluide atteint sa température maximale, lorsqu’il est au plus prés
de la chambre magmatique, au niveau de la zone dite “de réaction”. Plus chaud et donc plus léger,
le fluide remonte jusqu’a jaillir du fond océanique. Son devenir dépendra toutefois de son

éloignement de la chambre magmatique, comme nous le verrons par la suite.

Au plus prés de la chambre magmatique seront trouvés les fumeurs noirs (Figure 1-7d),
émettant des fluides non dilués, anoxiques'!, de trés haute température (350 °C), de faible pH, et
de couleur noiratre en raison de leur forte teneur en Fe et manganése (Mn ; Colin-Garcia, 2016 ;
VVon Damm, 1990). lls sont enrichis en de nombreux gaz, notamment en H>S, méthane (CHa),
dioxyde de carbone (CO.), dihydrogene (H2) et hélium (He), ainsi qu’en un large éventail de
métaux et minéraux, notamment en Fe, Mn, Cu et Zn mais aussi, dans des proportions moindres,
en cadmium (Cd), cobalt (Co), nickel (Ni) et plomb (Pb ; Dick et al., 2013 ; German & Seyfried,
2014 ; Lilley et al., 2013). Le mélange et 1’échange de chaleur entre ces fluides et I’eau de mer a
2 °C forment une suspension trouble, semblable a un nuage de fumée noire, et déclenchent la
précipitation de sulfures métalliques, a partir du H.S et des métaux dissous (Klevenz et al., 2011 ;
Mottl & McConachy, 1990). Ces sulfures de Zn, de Cu et/ou de Fe donneront alors naissance aux

cheminées hydrothermales (Lilley et al., 2013).

10 Une chambre magmatique est un grand réservoir de magma, a savoir une roche en fusion riche en gaz dissous, formée a hautes
température et pression. Elle est généralement enfouie dans la crolte océanique, a plusieurs kilométres de profondeur, sous un
volcan.

11 Se dit d’un milieu pauvre en oxygene.
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DIMINUTION DE LA TEMPERATURE DU FLUIDE

Chambre magmatique
(1200 °C)

Figure 1-6. Représentation schématique d’un systéme hydrothermal. Pour fonctionner, un systéme hydrothermal ne requiert que trois composantes : (1) un fluide,
I’eau de mer ; (2) une tuyauterie, les failles et fissures générées par la tectonique des plaques et/ou ’activité volcanique antérieure et (3) un moteur, 1’énergie de la
chambre magmatique contenant de la roche en fusion & 1200 °C (d’aprés Colin-Garcia, 2016).




Les fumeurs blancs se forment lorsque le fluide hydrothermal rencontre I’eau de mer
froide avant sa sortie du plancher océanique, entrainant ainsi la précipitation prématurée des
métaux (Colin-Garcia, 2016). lls émettent des fluides dilués de couleur blanchatre ou translucide,
en fonction de leur teneur en particules (Figure I-7c, ). En comparaison des fluides émis par les
fumeurs noirs, ils sont généralement basiques (pH > 7), plus froids (~280 °C) et moins riches en
Fe (Franklin et al., 2005). Ils sont toutefois enrichis en baryum (Ba) et en calcium (Ca) formant
alors des édifices hydrothermaux de sulfate de Ba et/ou de Ca (Arndt, 2011).

Figure 1-7. Photographies des fractures de la crolte et des différents systemes hydrothermaux. (a, b) Fractures de la
croQite océanique provoquées par le déplacement des plaques, ol peut s’infiltrer I’eau de mer (JAMSTEC), (¢) fumeur
blanc a fluide transparent (sitte Menez Gwen, Azores, MARUM), (d) fumeurs noirs (site Beebe, Caraibes,
NAsA/WHOI) et (e) fumeurs blancs a fluide blanchatre (Arc des Tonga, Ifremer).
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Box 1: le volcanisme et I’hydrothermalisme, des phénoménes tres différents

Il est important de comprendre que les mécanismes hydrothermaux different totalement des mécanismes
volcaniques. Alors que I’hydrothermalisme implique la réaction de 1’eau de mer avec les roches sous
I’action d’une source de chaleur, le volcanisme implique une sortie du magma hors de la chambre
magmatique. En effet, lorsque le magma devient trop abondant, il “pousse” le plafond pour en sortir,
produisant ainsi une éruption. A des profondeurs inférieures a 2300 m, la pression hydrostatique permet au
magma de dégazer (Parfitt & Wilson, 2008). En raison de la réaction entre les substances volatiles issues du
magma et I’eau de mer, une activité explosive débute, générant de grandes quantités de vapeur et de gaz
ainsi que 1’¢jection de morceaux de ponces de taille variable (Head & Wilson, 2003). Le refroidissement de
la lave®? produit des cendres de verre tres volatiles, riches en silice, aluminium (Al) et Fe, mais trés
appauvries en Mn (e.g., Fiantis et al., 2010). Les matériaux volcaniques ont donc une signature chimique
tres différente des particules hydrothermales, riches en Fe et Mn mais appauvries en Al (Bostrom et al.,
1969). Selon la profondeur, le matériel volcanique sous-marin peut atteindre la surface et étre projeté dans
les airs. Ce type d’éruption, dite “surtseyenne”, peut conduire a la formation d’iles (Siebert et al., 2010).
Sous des profondeurs de 2300 m, la pression hydrostatique est si forte que le magma s’épanche
paisiblement, sans dégazer, et se solidifie sous forme de “laves” en coussin. Ces éruptions, dites
“effusives”, participent a la formation d’une nouvelle crolte océanique (Francis & Oppenheimer, 2004).

Ejection de roches —\

Panache de cendres
S /— Fontaine de lave

Chemin¢e volcanique —\ /—— Lave en coussin

Fumeur noir

Chambre magmatique
1200 °

Figure 1-8. Représentation schématique d’un systéme volcanique sous-marin, illustrant 1’'une des plus belles contradictions de
notre planéte : I’eau et le feu réunis.

12 a lave est du magma ayant perdu une grande partie de ses gaz dissous.
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Aprés 1’éjection de ces fluides, des panaches hydrothermaux®® s’élévent dans la colonne
d’eau tant que leur densité! reste plus faible que celle de ’eau de mer (voir ; Turner &
Turner, 1979). La formation continue de particules au sein des panaches hydrothermaux
alimentera le fond océanique en métaux particulaires, formant alors des sédiments métalliferes en
périphérie des sources (Figure 1-6 ; Bostrom et al., 1969). Une fois stabilisés a leur profondeur
d’équilibre, les panaches sont dispersés latéralement par les courants, parfois a plusieurs milliers
de kilometres de la source (Fitzsimmons et al., 2017 ; Resing et al., 2015 ; Wu et al., 2011). Ainsi,
outre la détection des sites hydrothermaux au niveau des volcans sous-marins actifs, ces panaches
permettent de suivre, a différentes échelles spatio-temporelles, le mélange, la dispersion et
I’évolution des fluides hydrothermaux et des nombreux métaux dissous et particulaires qu’ils
transportent, contribuant ainsi a la compréhension du comportement biogéochimique et du cycle
des éléments traces dans 1’eau de mer. Les panaches hydrothermaux présentent, en effet, des
caractéristiques physiques (température, salinité, néphélométrie) et géochimiques (Hz, CHa, H2S,
3He, Mn) trés différentes de celles de ’eau de mer (Clarke et al., 1969 ; Ding & Seyfried, 2007 ;
VVon Damm, 1990 ; Von Damm & Lilley, 2004). Méme si certains de ces traceurs de 1’activité
hydrothermale, comme le H> et le CH4, sont rapidement perdus, les autres sont tragables sur de
longues distances (Clarke et al., 1969 ; Kadko et al., 1990). Parmi ces traceurs figure également
le Dre. Cet élément est introduit dans I’eau de mer a des concentrations nettement supérieures
(jusqu’a plusieurs mmol L ; Douville et al., 2002 ; Kleint et al., 2016 ; Von Damm et al., 1985) a
celles typiquement mesurées dans 1’océan de surface (0,2-0,3 nmol L™ ; Johnson et al., 1997). Par
ailleurs, des preuves récentes suggerent que le Dre hydrothermal peut étre transporté a de grandes
distances de la source, parfois a 1’échelle d’un bassin océanique entier (Nishioka et al., 2013 ;
Resing et al., 2015 ; Wu et al., 2011). Toutefois, la proportion de fer hydrothermal finalement
stabilisée et transportée dans 1’océan profond ne constitue qu’une petite fraction de I’apport initial
(~7,5 % ; Hawkes et al., 2013), en raison des nombreux puits qui influencent drastiquement la

distribution du Dre durant son transport.

13 es fluides hydrothermaux sont & dissocier des panaches hydrothermaux. Alors que les fluides hydrothermaux se référent a
I’eau de mer modifiée lors de son passage dans la crolte océanique, les panaches hydrothermaux se forment par mélange
progressif du fluide hydrothermal chaud avec I’eau de mer environnante. C’est ce panache qui se dispersera dans la colonne d’eau
par le biais des processus physiques et chimiques.

14 Plus le fluide est chaud et de faible salinité, moins il est dense. Ainsi, sa densité est fortement influencée par son taux de
dilution par 1’eau de mer.
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Box 2 : la dispersion des panaches hydrothermaux

Différentes échelles de mélange caractérisent 1’évolution du panache hydrothermal & la suite de son
expulsion du plancher océanique. Elles décrivent la maturité progressive du panache, notamment au
travers de 1’évolution de sa température, de sa composition chimique et de sa densité en regard de celle de
I’eau de mer (Cotte, 2017). Trois échelles de mélange peuvent ainsi étre distinguées (Lilley et al., 2013) :
(1) le mélange proximal (early buoyant plume ; EBP), (2) le mélange intermédiaire (buoyant plume ; BP) et
(3) le mélange distal (neutrally buoyant plume; NBP). Le mélange proximal se produit a quelques
centimétres de 1’évent et provoque la précipitation des métaux. Cette étape intervient dés la premiére
interaction entre le fluide et I’eau de mer (a 1’échelle de la seconde), que cela soit a I’intérieur (cas des
fumeurs blancs ou translucides) ou a 1’extérieur du plancher océanique (cas des fumeurs noirs ; Figure
1-9). Le mélange intermédiaire se produit lors de I’ascension du panache dans la colonne d’cau et s’étend
de plusieurs centimétres a plusieurs centaines de metres au-dessus de 1’évent hydrothermal (Lilley et al.,
2013 ; Mottl & McConachy, 1990). Il peut s’élever jusqu’a une hauteur de 400 m (Ferri et al., 2010). La
derniére phase survient lorsque la densité du mélange atteint celle de 1’eau de mer environnante et est
marquée par la dispersion latérale du panache par les courants sur plusieurs milliers de kilometres
(Fitzsimmons et al., 2014 ; Resing et al., 2015 ; Wu et al., 2011). 1l convient de noter que lors du mélange
entre le fluide hydrothermal et I’eau de mer, de nombreuses réactions chimiques (précipitation, adsorption,
...) modifient la spéciation initiale des métaux contenus dans le fluide “pur” (Figure 1-9a). Ainsi, selon le
degré de dilution du fluide, des éléments chimiques originellement dissous peuvent se retrouver en phase
particulaire, et inversement (voir section 3.2 ; Fitzsimmons et al., 2017). En outre, d’autres processus
physiques, tels que 1’advection verticale, peuvent permettre ’'upwelling des éléments chimiques.

Figure 1-9. (a) Schéma de la dispersion d’un panache hydrothermal sur une échelle de 100 a 4000 km de 1’évent hydrothermal. La
hauteur d’élévation du panache (au-dessus du fond océanique (a.s.f) est également illustrée. Les cercles concentriques
représentent les proportions des différentes formes (dissous vs particulaires) de Fe et de Mn au cours du mélange entre panache et
eau de mer. Les fleches représentent la perte des particules métalliques du panache (d’aprés Fitzsimmons et al., 2017). (b)
Photographie d’un fumeur noir (Capelinhos, MAR, Ifremer) sur laquelle sont illustrées les deux premiéres étapes du mélange du
fluide hydrothermal avec I’eau de mer : (1) fluide pur (presque transparent), (2) mélange proximal (Esp) avec formation de fumée
en raison de la précipitation des métaux puis (3) mélange intermédiaire (Bp) (d’aprés Cotte, 2017).
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3.2. Les puits de fer hydrothermal

De nombreux processus peuvent entrainer une perte de Dre par passage de ce dernier vers
le Pre (voir Box 3). Ces puits de Fe hydrothermal agissent a des échelles de temps et d’espace
différentes, dépendant des conditions physico-chimiques du panache émis (Figure 1-10). La
précipitation est le premier processus responsable de 1’élimination du Dre hydrothermal. La
majorité du Dre est effectivement précipitée des sa sortie de 1’évent hydrothermal, en raison du
mélange rapide des fluides chauds, acides, anoxiques et riches en HxS avec I’eau de mer froide,
basique et oxygénée (Klevenz et al., 2011 ; Lilley et al., 2013 ; Mottl & McConachy, 1990). Ce
mélange conduit & la formation de précipités de sulfures de Fe, par réaction de I’oxygéne avec le
H>S, et/ou a I’oxydation rapide du Dre en oxyhydroxides de Fe, en raison du passage d’un milieu
anoxique a un milieu oxique. Ce processus est d’autant plus important que les conditions
physico-chimiques (pH, température, oxygenation) sont différentes entre le fluide émis et I’eau
de mer. Ces particules nouvellement formées participent a la construction des édifices en
cheminées, caractéristiques des sources hydrothermales (Figure I-7c-e), et alimentent les
sédiments métalliféres a proximité de la source (Bruland & Lohan, 2006). Au niveau des sources
hydrothermales profondes, 32 a 90 % du Dre est définitivement perdu par le biais de ce processus
(Field & Sherrell, 2000 ; Gonzalez-Santana et al., 2020 ; Lough et al., 2019).
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Figure 1-10. Schéma conceptuel des puits de fer hydrothermal profond.
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Box 3: les réservoirs de fer dissous et particulaire

Le fer est opérationnellement défini par filtration, généralement réalisée sur 0,45 um (Cutter et al., 2017).
Ainsi, le fer total peut étre divisé en Pre (> 0,45 um) et DFe (< 0,45 um), ce dernier incluant le fer
colloidal (> 0,02 um) et soluble (< 0,02 um). Chacun de ces réservoirs contient des formes de Fe
inorganiques et organiques pouvant aisément passer d’un réservoir a ’autre. Du DFe peut ainsi se
transformer en Pre par le biais de différents processus, tels que le scavenging, la précipitation ou
I’absorption biologique, et inversement, par le biais de processus de dissolution ou de reminéralisation.
Toutefois, une grosse proportion du Dre est complexée par des ligands organiques (Gledhill, 2012). lls
forment des complexes peu réactifs, augmentant ainsi la stabilité et le temps de résidence du Dre en eau
de mer (Boye et al., 2010 ; Kuma et al., 1996 ; Wu et al., 2001). Ces ligands, trés abondants dans les
panaches hydrothermaux, semblent étre les acteurs de la stabilisation du Dre hydrothermal sur de grandes
échelles spatiales (Bennett et al., 2008 ; Hawkes et al., 2013). En absence de ligands, la majeure partie du
Dre libéré dans 1’océan se transforme rapidement en Pre (Baker & Croot, 2010) en raison de sa faible
solubilité. Le stock de fer total est, par ailleurs, souvent dominé par le Pre (Chever et al., 2010 ; De Baar &
De Jong, 2001).
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Figure 1-11. Schéma illustrant les différents composants des réservoirs de fer dissous (soluble et colloidal) et particulaire (d’aprés
Tagliabue et al., 2017 et Wu & Luther 111, 1994).

Outre la précipitation significative du Dre, le mélange des fluides hydrothermaux purs
avec I’eau de mer induit un important effet de dilution qui, sans entrainer de perte de Dre a
proprement parler, réduit néanmoins drastiqguement sa concentration initiale (Figure 1-10). Cet

effet dilutif perdure pendant la dispersion du panache hydrothermal et peut étre estimé par le
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suivi de traceurs conservatifs ou quasi conservatifs!®. Le traceur le plus utilisé, le Mn dissous,
bénéficie d’un taux d’¢élimination considérablement plus lent que le processus de dilution du
panache. Il peut ainsi étre utilisé sur une large gamme de dilution (jusqu’a un facteur de

~100 000 ; Hawkes et al., 2013 ; Waeles et al., 2017 ; Wang et al., 2022).

La part de DrFe n’ayant pas précipité est transportée a distance de la source dans le
panache hydrothermal (Figure 1-10). L’élément est alors soumis & un nouveau puits, le
scavenging. Ce processus élimine le Dre par adsorption du fer sur la surface des particules en
suspension ou par agrégation du fer colloidal (voir ; Balistrieri et al., 1981 ; Goldberg,
1954 ; Turekian, 1977). Bien que ce processus agisse dans I’ensemble des systémes océaniques et
a toute profondeur, il est particulierement important dans les régions influencées par
I’hydrothermalisme ou les particules peuvent étre trés abondantes (Tagliabue & Resing, 2016).
Alors qu’une proportion de ce Pre formé par scavenging sédimente hors du panache (Figure
I-10), une partie subsiste et retourne dans le réservoir de Dre par des mécanismes de dissolution
et/ou de désorption (Ussher et al., 2004). Ainsi, dans le panache hydrothermal dispersé regne un
véritable échange dynamique entre DFe et PFe, 1’un passant continuellement a 1’autre. Toutefois,
une part de Dre réfractaire!® est épargnée, en raison de sa stabilisation par des ligands organiques
(voir ; Gledhill, 2012). La formation de complexes Fe-ligands prévient la réactivité du Dre
avec d’autres espéces ou particules. Ainsi, ces ligands, abondants dans les fluides hydrothermaux,
modérent les interactions entre Dre et Pre au profit du Dre (Bennett et al., 2008 ; Sander &
Koschinsky, 2011).

Comme expliqué tout au long de cette section, I’influence de ces puits sur le fer
hydrothermal dépend fortement des conditions physico-chimiques de la colonne d’eau. Ils
peuvent ainsi étre grandement accentués a plus faible profondeur — au-dessus de 200 m — en
raison des niveaux nettement supérieurs de température et de pH ainsi que de la haute teneur en
particules (Beghoura et al., 2019 ; Black et al., 2020). Par ailleurs, des puits de fer additionnels,
n’agissant qu’a proximité de la couche de surface, entrent également en jeu. On peut notamment

citer I’absorption biologique'’, majoritairement médié par le phytoplancton (Sunda & Huntsman,

15 Les éléments chimiques dits “conservatifs” ont une trés faible réactivité chimique ou biologique. Leur distribution n’est ainsi
contrdlée que par des processus de mélange.

16 Une espéce chimique réfractaire désigne une espéce trés stable, résistante aux influences physiques ou chimiques. Ce terme est
I’opposé d’une espéce chimique labile étant, par définition, trés instable.

17 L absorption biologique se référe a I’incorporation dans un organisme vivant d’éléments ou substances chimiques, le plus
souvent des nutriments.
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1995), ou encore la photoréduction du Dre (Rijkenberg et al., 2003). Cette derniere peut mener a
la dissociation des complexes Fe-ligands (Johnson et al., 1994 ; Miller et al., 1995), formant ainsi
du Dre labile possiblement perdu par scavenging. Toutefois, le devenir du fer d’origine
hydrothermale n’a été étudié qu’au sein de systémes hydrothermaux trés profonds,
généralement a des profondeurs supérieures a 2000 m, et la connaissance des processus
influencant la distribution du fer hydrothermal a faible profondeur reste fragmentaire. Il a
pourtant été suggéré que 1’activité hydrothermale puisse se produire a faible profondeur, non loin
de la couche de surface, principalement en lien avec les arcs insulaires qui sont prépondérants

dans I’océan Pacifique Sud-Ouest.
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3.3. Le contexte de I’hydrothermalisme dans ’océan Pacifique Sud-Ouest

Dans I’océan Pacifique Sud-Ouest, la plaque Pacifique subducte!® vers 1’ouest sous la
plaque Australienne au niveau de la fosse des Tonga !° (Figure 1-12). Ce processus
géodynamique a donné naissance a I’Arc insulaire des Tonga-Kermadec, une guirlande de
volcans actifs, sous-marins et terrestres. Il s’agit de la zone de subduction la plus longue (~2530
km — représentant a elle seule 40 % des arcs insulaires du Pacifique Ouest), linéaire, rapidement
convergente et sismiquement active du globe (De Ronde et al., 2003 ; Embley et al., 2009 ;
Embley & Rubin, 2018 ; Rubin et al., 2013). Elle héberge en conséquence la plus forte densité de
volcans sous-marins (~60) et de sources hydrothermales associées (Figure 1-12 ; Timm et al.,
2013), avec approximativement 2,6 sites hydrothermaux tous les 100 km d’arc (Massoth et al.,
2007). Entre 21°09° et 24°48’S, 15 centres volcaniques majeurs ont été étudiés, dont sept
présentant des preuves irréfutables d’activité hydrothermale (Massoth et al., 2007). Parmi ces

sites actifs, deux d’entre eux voient leur sommet au-dessus de 500 m de profondeur.

Figure 1-12. Carte représentant les sites hydrothermaux connus dans les différents océans du globe, principalement localisés aux
limites des plaques tectoniques. La localisation de ces sites est marquée d’un symbole bleu. En rouge est surligné I’Arc des
Tonga-Kermadec, formé par subduction de la plaque Pacifique (encadrée en lilas) sous la plaque Australienne (encadrée en bleu),
et dont I’abondance en sites hydrothermaux dépasse largement les autres localités (Beaulieu & Szafranski, 2020) (d’aprés German
etal., 2016).

18 La subduction est le plongement d’une plaque tectonique sous une autre.
19 | a fosse des Tonga est la deuxiéme fosse la plus profonde du globe aprés la fosse des Mariannes (11034 métres), atteignant
10 882 m a son point le plus bas, nommé Horizon Deep (Wright et al., 2000).
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Box 4 : la formation du Bassin d’arriére-arc de Lau

Le Bassin d’arriére-arc de Lau est relativement jeune puisqu’il s’est formé il y a moins de six millions
d’années (Gill, 1976). Durant le Pliocéne, la subduction de la plaque Pacifique sous la plague Australienne
a crée une fosse entre les deux plaques, faisant alors fondre le manteau de la plaque sous-jacente. Le
magma qui en résulte est monté vers la surface, aboutissant a la formation d’un arc insulaire. Au fur et a
mesure que du magma supplémentaire s’échappait, des fossés d’effondrement? se sont creusés au niveau
de I’arc volcanique, le divisant ainsi en deux parties distinctes (Karig, 1972). L’expansion ultérieure des
plaques Australienne et Pacifique a progressivement éloigné les deux arcs I’un de 1’autre. Ce phénomene
s’est poursuivi jusqu’a il y a 5,5-6 millions d’années, formant I’actuel Bassin d’arriére-arc de Lau (Taylor
& Martinez, 2003 ; Zellmer & Taylor, 2001) contenu entre les deux arcs nouvellement formés : I’arc de la
dorsale de Lau, aujourd’hui rémanent?, et I’Arc volcanique des Tonga (Figure 1-1b ; Tappin et al., 1994).
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Figure 1-13. Représentation étape par étape de la formation d’un bassin d’arriére-arc (par Encyclopeadia Britannica Inc., 2012).

A ces deux volcans peu profonds, des panaches hydrothermaux ont pu étre identifiés par
le suivi de traceurs de I’hydrothermalisme (*He, pH, CHa, Fe et Mn dissous, soufre particulaire)
et d’anomalies thermiques et néphélométriques®? (Baker et al., 2005 ; Massoth et al., 2007). Au
volcan 1, deux panaches hydrothermaux ont été détectés : un panache assez fin, d’environ 20 m

d’épaisseur, a une profondeur de 170 m, et un panache plus épais, de 80 m d’épaisseur, a environ

20 Un fossé d’effondrement est zone ol la crolite océanique est en expansion, provoquant alors son affaissement le long de failles
normales.

2L Un arc rémanent est une dorsale sous-marine se trouvant en arriére d’un arc insulaire actif (Karig, 1972).

22 |_a néphélométrie est la mesure de la teneur de particules en suspension dans 1’eau de mer.
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400 m de fond (Figure 1-14). Le panache peu profond présentait les valeurs les plus
remarquables de &°He? (73 %), de CHs (7,1 nmol L), de Mn dissous (29 nmol L?) et
d’anomalies de pH (-0,08) ainsi qu’un enrichissement trés important en Dre (101 nmol L) et
soufre particulaire (7 nmol L™). Au volcan 8, aussi connu sous le nom de “Pelorus Reef”, deux
panaches hydrothermaux ont été identifiés. Toutefois, la néphélométrie de ces derniers étaient
deux fois moins importante que ceux detectés au volcan 1 (Massoth et al., 2007). Le premier
panache, d’environ 50 m d’épaisseur, a été repéré a 240 m de fond tandis que le second, plus
profond et plus épais, régnait autour de 440 m de profondeur. Bien que seules de faibles
anomalies de 3°He (< 2 %) et de Mn dissous (1-4 nmol L?) aient été détectées, les panaches
étaient toutefois associés a d’importantes anomalies de pH (-0,02 et -0,04), de Dre (26-60 nmol
L) et de CHa4 (3,2 nmol LY.
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Figure I-14. Bathymétrie et profils de néphélométrie aux volcans sous-marins peu profonds identifiés le long de
I’Arc des Tonga : (a) volcan 1 (21°9°S, 175°45°W) et (b) volcan 8 (22°50’S, 176°25°W). Sur chacun des panels sont
représentées la bathymétrie du volcan et la stratégie d’échantillonnage, dite en “tow-yo”, avec vue en plan (panel
supérieur) et vue en coupe (panel inférieur). Sur le panel inférieur est illustré la néphélométrie (en NTU) (d’apres
Massoth et al., 2007).

2 Des valeurs d’anomalies en 8°He supérieures 4 30 % sont nécessaires pour une prédiction fiable de la présence d’un panache
hydrothermal. Une telle valeur indique un exces en 3He et donc un apport de cet isotope depuis le manteau terrestre par le biais de
I’activité hydrothermale et/ou volcanique (Craig & Lupton, 1981).
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Cette étude de Massoth et al. (2007) fournit des preuves fondamentales que 1’activité
hydrothermale est susceptible de se produire a faible profondeur, le panache le moins profond
ayant été mesuré a seulement 170 m sous la surface. Il est ainsi probable que les panaches émis
par des sources peu profondes (< 300 m) puissent atteindre la couche photique (0-150 m). Cette
éventualité est d’autant plus envisageable que la majorité des sources hydrothermales restent
aujourd’hui inconnues, inexplorées et non caractérisées (Beaulieu et al., 2013). Depuis le début
de ce siecle, les découvertes de sources hydrothermales se sont multipliées de maniere
exponentielle, notamment au niveau de 1’Arc des Tonga, qui englobe plus de 20 % des sources
découvertes au cours des deux derniéres décennies (Beaulieu & Szafranski, 2020). Si des sources
hydrothermales peu profondes alimentent effectivement la couche photique du Bassin de Lau,
leurs panaches pourraient avoir un impact non négligeable sur les communautés planctoniques

vivant en surface et sur I’export de particules a petite ou grande échelle spatiale et temporelle.
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3.4. Impact de I’hydrothermalisme peu profond sur la biogéochimie du Bassin
de Lau

3.4.1. Sur les communautés planctoniques de surface

L’étude de Massoth et al. (2007) démontre qu’il est fort probable que des panaches
hydrothermaux puissent atteindre la couche de surface. Si 1’on s’intéresse a nouveau a la
distribution en Dre présentée en Figure 1-3b, 1’étendue, 1’épaisseur et la dispersion du “nuage”
riche en DFe mesuré par Guieu et al. (2018) semblent analogues aux panaches hydrothermaux
mesurés par Massoth et al. (2007). Cet enrichissement pourrait donc étre issu d’un événement
hydrothermal peu profond. Curieusement, ce panache semble déclencher deux réponses

totalement opposées :

(1) En périphérie du panache, les fortes concentrations en Dre, comprises entre 0,5 et 2 nmol
L1, semblent fertiliser le phytoplancton diazotrophe, dont les taux de fixation atteignent
des valeurs supérieures a 10-20 nmol N L j** (Figure 1-3a) ;

(2) Au ceeur du panache, ou ont été mesurées des concentrations en DFe supérieures a 2 nmol
L1, les taux de fixation de N2 se sont avérés nettement plus faibles (~5 nmol N Lt j1),
bien qu’ils soient restés plus élevés que dans la gyre Pacifique Sud ou ils étaient

guasiment indétectables.

Ces observations laissent supposer un potentiel effet négatif, voire toxique, du fluide peu
dilué sur les organismes diazotrophes. Un tel effet, s’il existe, peut s’expliquer par la présence, au
sein des panaches hydrothermaux, de nombreux métaux a des concentrations pouvant étre
toxiques pour les micro-organismes marins. Parmi ces métaux figurent le Cu, le Cd, le Pb et le
mercure (Hg) dont les effets delétéres sur les communautés planctoniques sont bien documentés.
A fortes concentrations ont notamment été rapportés des diminutions drastiques de croissance,
une inhibition de la photosynthése et un dysfonctionnement des mécanismes enzymatiques et
d’absorption (e.g., Brand et al., 1986 ; Elbaz et al., 2010 ; Hessler, 1974). Toutefois, de nombreux
facteurs abiotiques, tels que les conditions physico-chimiques du milieu, et biotiques, tels que
I’espéce exposée, les stratégies d’absorption ou encore les meécanismes de détoxification, peuvent

influencer la tolérance des organismes aux métaux (Buchwalter & Cain, 2005). La production de
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ligands organiques est probablement le mécanisme de détoxification le plus commun pour le
phytoplancton (e.g., Moffett, 1995 ; Saito & Moffett, 2001 ; van den Berg et al., 1987). La
biodisponibilité des métaux dans 1’océan est effectivement controlée par leur complexation avec
des ligands forts, dont la production peut étre médiée par le phytoplancton dans deux buts
distincts : (1) ’absorption de micronutriments, comme le Fe?* (van den Berg, 1995), ou (2) la
réduction de la toxicité de certains ions métalliques, comme le Cu?*@¥ (Dupont et al., 2004 ;
Moffett & Brand, 1996). Parmi ces ligands peuvent étre cités les thiols, des composés organo-
sulfurés de faible poids moléculaire répondant a la formule générique R-SH? (Buckberry &
Teesdale-Spittle, 1996 ; Morrison et al., 2010). Ces derniers se complexent avec un large éventail
de métaux dont le Cd, le Cu, le Pb et le Hg, les transformant en composés non biodisponibles aux
communautés exposées (Ahner & Morel, 1995 ; Zenk, 1996). Bien que les effets des métaux
traces sur le phytoplancton commencent a étre grandement élucidés, la grande majorité de ces
études a toutefois été réalisée sur des cultures mono-spécifiques ou des assemblages naturels
cotiers, aprés ajout d’un (ou d’un cocktail d’) élément(s) trace(s), en lien avec la pollution cétiére
(e.g., rejets d’effluents industriels ou agricoles). A ce jour, I’effet des panaches hydrothermaux
peu profonds riches en métaux traces sur le fonctionnement des communautés
phytoplanctoniques océaniques naturelles, qu’il soit fertilisant ou toxique, n’a jamais été
caractérisé. En raison de I’impact potentiel de I’hydrothermalisme sur la couche photique

du Bassin de Lau, de telles études sont pourtant indispensables.

3.4.2. Sur I’export de particules biologiques et lithogénigues

Outre un éventuel effet toxique, les apports de Dre dans le Bassin de Lau ont généré un
patch de productivité de 360,000 km2 en grande partie soutenu par les diazotrophes (Bonnet et al.,
en rév.). Un tel effet fertilisant ne peut qu’impacter 1’export de particules biologiques et,
consécutivement, la pompe a carbone biologique?. Dans le cadre du changement climatique en

cours et du réle majeur de I’océan en tant que puits de CO2 atmosphérique, il est capital de

24 e Cu?* est la forme la plus toxique du cuivre. En effet, des concentrations aussi faibles que 2,3 pmol L™ ont été démontrées
comme toxique pour les communautés phytoplanctoniques (Mann et al., 2002). Par ailleurs, ce sont en général les formes ioniques
des métaux qui sont les plus toxiques pour les organismes, en raison de leur plus grande biodisponibilité (Ahner et al., 1994,
1998 ; Brand et al., 1986 ; Sunda, 1994).

% OU R est un radical organique et —SH, le groupe sulfhydrile.

% | a pompe a carbone biologique est une série de processus biologiques conduisant au transport du carbone produit dans la
couche photique vers les fonds marins, ou il sera séquestré sur des échelles de temps géologiques.
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caractériser les parameétres régissant 1’efficacité de cette pompe (GIEC, 2022). Paralléelement, les
panaches hydrothermaux génerent d’innombrables particules en suspension tout au long de leur
dispersion dans la colonne d’eau, dont des quantités significatives de métaux traces par le biais
d’échanges dynamiques entre formes dissoutes et particulaires (voir section 3.2). Ces particules
lithogéniques?’ peuvent sédimenter & proximité des sources mais également sur de plus grandes
échelles spatiales (e.g., Fitzsimmons et al., 2014 ; Resing et al., 2015 ; Wu et al., 2011),
impactant ainsi la biogéochimie de I’ensemble du Bassin de Lau. L’origine de ce matériel

lithogénique particulaire peut étre distinguée suivant de nombreux parametres incluant :

(1) La taille des particules; le matériel d’origine hydrothermale ou volcanique étant
caractérisé par des particules de taille grossiere et trés hétérogene. En effet, alors que la
taille des particules détritiques, issues d’écosystémes pélagiques classiques, ne dépasse
généralement pas les 3 pm (Horn et al.,, 1970 ; Leinen, 1989), les particules
hydrothermales et volcaniques sont de taille bien plus variable (1-1000 um ; Lou et al.,
2020 ; Ng et al., 2019 ; Osman et al., 2020). Alors que la gamme de taille la plus haute (>
100 um) indiquerait une proximité de la source de particules éventuelle, la tranche la plus
basse (1-100 pm) illustrerait un transport distal (Lou et al., 2020).

(2) Le tragcage Al-Fe-Mn; les particules deétritiques, hydrothermales et volcaniques se
démarquent par leurs signatures géochimiques. Le matériel particulaire détritique est
caractérisé par une forte teneur en Al mais faible en Fe et Mn (Revelle, 1944). Les
particules d’origine hydrothermale sont caractérisees par du matériel riche en Fe et Mn,
mais pauvre en Al (Bostrom et al., 1969). Ce tracage permet également de discriminer le
matériel d’origine volcanique, caractérisé par des particules enrichies en Al, Fe et silice
mais appauvries en Mn (voir ; Osman et al., 2020). En complément de ces éléments,
d’autres, tels que le Cu, le Zn ou le Ni, peuvent fournir des informations complémentaires

sur I’origine du mateériel et la proximité de la source (Trocine & Trefry, 1988).

27 Dans les systemes marins, les particules lithogéniques sont des assemblages réfractaires de minéraux d’origine crustale qui
traversent la colonne d’eau ou qui composent les sédiments du fond océanique. Dans la plupart des zones océaniques pélagiques,
elles représentent une composante mineure du flux de particules marines, loin des apports lithogénes tels que la poussiére éolienne
et des sédiments des marges continentales (Francois et al., 2002). Les particules lithogéniques peuvent toutefois étre tres
abondantes dans les systémes hydrothermaux et volcaniques (Ohnemus & Lam, 2015).
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(3) Le taux de sédimentation dans le cadre du matériel issu des sédiments du fond océanique ;
ces derniers variant grandement des plaines abyssales aux cotes océaniques (Restreppo et
al., 2020). Alors que les taux de sedimentation dans les écosystéemes pélagiques sont
généralement trés faibles (1-5 mm ky@® ; Li & Schoonmaker, 2003 ; Piper, 2005), les
flux de matériaux plus importants associés aux systéemes hydrothermaux se traduisent par
des taux de sédimentation plus rapides (jusqu’a plusieurs cm ky?; Cave, 2002 ;
Dutkiewicz et al., 2016).

Ces parametres peuvent étre suivis tant pour les particules exportées dans la colonne
d’eau que pour les sédiments du fond océanique, fournissant ainsi des indications essentielles sur
la signature géochimique des particules lithogéniques a différentes échelles temporelles (i.e., de
quelques mois pour les particules en suspension a plusieurs millions d’années pour les sédiments
du fond océanique). De multiples études se sont intéressées au transport de particules dans la
colonne d’eau au sein de nombreuses régions oceaniques par le biais de pieges a sédiments (e.g.,
Honjo et al., 2000 ; Lampitt et al., 2010 ; Okubo et al., 2007). Toutefois, les particules composant
les sédiments du fond océanique y restent particulierement peu prises en compte, bien que les
fonds marins soient I’ultime pi¢ge de ces particules. Aucune étude ne s’est non plus intéressée a
la signature et au transport des particules lithogéniques dans la zone du point chaud de
diazotrophie, pourtant riche en activité hydrothermale (Beaulieu & Szafranski, 2020) et soumis a
des dynamiques de méso-échelle susceptibles d’influencer le devenir des particules (tourbillons
de turbulence?® ; Rousselet et al., 2018). En particulier, la variabilité spatio-temporelle de la
signature biologique et géochimique des particules de la colonne d’eau et des sédiments du

fond océanique reste mal paramétrée.

28 <y réfere a une période de 1000 ans.
29 Un tourbillon de turbulence est une masse fluide turbulente océanique d’un diamétre variant de quelques centimétres a
plusieurs centaines de kilométres. lls peuvent étre formés par la présence d’obstacles (iles, convergence de courants, ...).
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4.

Les objectifs du présent travail de these

Le présent travail de thése s’est focalisé sur le role des sources hydrothermales peu

profondes sur la biogéochimie de I’océan Pacifique Sud-Ouest, en particulier dans le Bassin de

Lau. Il s’organise autour de trois grandes questions :

(1)

(2)

3)

Quelle est I’origine du fer dans I’océan Pacifique Sud-Ouest et quels sont

les processus qui influencent sa distribution ?

Quels sont les impacts des panaches hydrothermaux peu profonds riches

en métaux sur les communautés planctoniques de surface ?

Existe-t-il  une variabilité spatio-temporelle de la signature

hydrothermale des particules exportées dans le Bassin de Lau ?

Les approches choisies pour répondre a ces questions ont consisté en des observations in-

situ et expérimentales menées dans deux sous-régions tres contrastées :

Le Bassin de Lau, caractérisé par une oligotrophie modérée, de fortes concentrations en
Dre, et des taux de fixation de N> trés élevés ;
La gyre Pacifique Sud, caractérisée par une ultra-oligotrophie, de faibles concentrations

en Dre et des taux de fixation de N faibles, voire indétectables.

Ce travail est d’autant plus important que 1’océan Pacifique Sud-Ouest est chroniquement

sous-échantillonné, notamment pour les métaux traces (Fitzsimmons et al., 2014), et que le réle

de ces métaux dans la biogéochimie du Bassin de Lau restait, jusqu’a aujourd’hui, inexplore.
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Ce travail de thése s’inscrit dans le cadre du projet TONGA (shallow hydrothermal
sources of trace elements : potential impacts on biological activity and the bioloGical carbon
pump ; Guieu & Bonnet, 2019 ; http://tonga-project.org/web/), dont le but est de caractériser

I’impact potentiel des sources hydrothermales peu profondes sur les communautés planctoniques,
les cycles biogéochimiques et I’export ainsi que leur rétroaction sur la composition
atmosphérique dans 1’Océan Pacifique Sud-Ouest (voir Chapitre I1). Cette visée principale est
divisée en trois sous-objectifs :

(1) Comprendre I’impact de 1’hydrothermalisme peu profond sur la distribution des éléments
traces et isotopes dans la couche de mélange marine de 1’Océan Pacifique Sud-Ouest. Les
Chapitres I11 et \V de ce travail de thése répondront en partie a cette problématique, en
s’intéressant a la distribution du fer dans la zone et a I'impact de 1’hydrothermalisme sur
les concentrations en métaux traces au sein des particules exportées et sédimentées dans la

région ;

(2) Etudier I’influence des composés organiques sur la chimie du fer afin de mieux
appréhender les mécanismes contrélant la biodisponibilité et la complexation organique

de cet élément ;

(3) Etudier I’effet potentiel des fluides hydrothermaux sur le fonctionnement des écosystémes.

Les Chapitres IV et V de ce travail de these aborderont en partie cette question, en se
penchant sur I’impact direct de I’hydrothermalisme sur les communautés planctoniques

naturelles et sur I’export de matiéres biologiques dans 1’Océan Pacifique Sud-Ouest.

Il convient de noter que le projet TONGA ainsi que les présents travaux de thése reposent
sur des objectifs nécessitant une combinaison d'approches multidisciplinaires, a la fois
expérimentales et de terrain. En effet, une part importante de la stratégie proposée est originale et
regroupe la biogéochimie, I'océanographie physique et les géosciences en un seul projet, ce qui
est rarement entrepris. Ces travaux de these ont, par ailleurs, été réalisés en collaboration avec de
nombreux laboratoires francais (Ab2m, Epoc, GET, LEMAR, LOCEAN, Lov, Mio) et

internationaux (Liverpool University).

Outre cet aspect international important pour mon travail, le cadre programmatique

national et international est a souligner également. En effet, mon travail trouve son cadre au sein
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des priorités scientifiques du programme national LEFe-CYBER, puisqu’ils contribuent (1) aux
thémes 1 (“Etude de la productivité marine & différentes échelles”) et 4 (“Biodiversité
fonctionnelle, cycles biogéochimiques et fonctionnement des écosystémes™) du programme en se
concentrant sur l'influence des apports hydrothermaux sur plusieurs groupes fonctionnels du
phytoplancton ainsi qu’a leur effets sur les stocks et flux biogéochimiques, mais également (2) au
theme 3 (“Cycles biogéochimiques des éléments traces et isotopes™) en étudiant I’effet des
sources hydrothermales sur la distribution et le cycle du fer dans le Pacifique Sud-Ouest. Sur le
plan international, mes travaux de these contribuent également de maniére significative a deux
grands programmes GEOTRACES et IMBeR. En effet, la quantification précise du fer hydrothermal
a I’échelle régionale et des processus influengant sa distribution alimentera le théme 1 du
programme GEOTRACES (“Flux et processus aux interfaces océaniques”) tandis que la
caractérisation du role des apports hydrothermaux sur la productivité biologique, jamais étudié
par des observations et des études de processus in-situ a ce jour, enrichira le theme 2.3 du
programme IMBeR (“Effet de la modification des apports en macro- et micronutriments”). Par
ailleurs, ces travaux de these pourraient ouvrir d’intéressantes perspectives pour le récent
programme BIOGEOSCAPES s’intéressant au fonctionnement du métabolisme océanique et a ses

interactions avec le cycle des nutriments, y compris le fer.

Ce manuscrit est articulé autour de plusieurs chapitres, chacun correspondant aux trois
grandes questions énoncées ci-dessus (Chapitres 11I, IV et V). Les différents aspects de
méthodologie liés a 1’échantillonnage, aux analyses et aux études expérimentales qui n’ont pu
étre développés en détail dans ces différents chapitres sont détaillées dans le chapitre suivant
(Chapitre I1). Un dernier chapitre, le Chapitre VI, intégre une synthese des recherches menées
permttant I’¢laboration d’hypothéses et de perspectives futures quant au fonctionnement de divers

environnements LNLC, en lien avec les apports hydrothermaux.
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Impacts des panaches peu profonds sur
les communautés planctoniques de
surface ?

Chapitre 1]

Origine du fer et processus impactant
sa distribution ?

Variation spatio-temporelle de la
signature biogéochimique des particules
exportées ?

Chapitre

Hypothéses sur Uimpact de
Uhydrothermalisme sur les environnements
LNLC

Figure 1-15. Schéma conceptuel illustrant les objectifs du présent travail de these.
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Figure 1-16. Schéma conceptuel illustrant la diversité des équipements océanographiques utilisés au cours de ce travail de thése, incluant des outils biogéochimiques (lancers CTp,
piéges a sédiments, carottier du fond océanique), physiques (bouées Svp, flotteurs ARGO, logiciel de dispersion lagrangienne ARIANE) et expérimentaux (minicosmes). L’ensemble

a permis d’étudier la biogéochimie de la région sur de larges échelles spatio-temporelles. Abréviation : “Ma” pour millions d’années.
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Chapitre II. Matériels et méthodes

L'ATALANTE durant la campagne TonGa (Hubert Bataille)

“Dans quelques décennies, nous ne serons plus, mais nos atomes existeront toujours,
poursuivant ailleurs [’élaboration du monde.”

Hubert Reeves






Introduction

Ce chapitre de méthodologie regroupe I’ensemble des techniques et protocoles utilisés

dans le cadre de ce travail de thése. Il est organisé en trois grandes parties :

Un résumé concis de la stratégie employée durant la campagne océanographique

TONGA, dans le contexte du présent manuscrit.

Une premicre partie liée au dosage du fer dissous dans 1’eau de mer allant du
prélevement des échantillons en conditions ultra-propres a bord a leur mesure en
laboratoire. Cette méthodologie a été appliquée tout au long de la thése et concerne les
prélévements effectués lors du transect de la campagne océanographique TONGA mais
également lors des expériences de mélange en minicosmes. Y seront également
abordées les améliorations méthodologiques réalisées sur ces dosages lors du travail
de thése ainsi que la validation de la méthode. Cette partie référe aux Chapitres Il et
V.

Une seconde partie liée aux méthodologies employées pour les expériences de
mélange avec les fluides hydrothermaux au sein des minicosmes. Y sera détaille le
design expérimental mis en place pour la réalisation des deux expériences effectuées
lors de la campagne océanographique TONGA ainsi que les différentes méthodes
analytiques utilisées pour la caractérisation des échantillons prélevés. Cette partie

réfere au Chapitre IV.

Une troisieme et derniére partie liée au préléevement et au dosage des échantillons de

particules en suspension et des carottes sédimentaires. Elle réfere au Chapitre V.



1. Lacampagne océanographique TONGA

Durant la campagne océanographique TONGA (GEOTRACES Gprprl4 ; Guieu & Bonnet,
2019), sur laquelle j’ai embarqué, une large zone de 1’Océan Pacifique Sud-Ouest a
minutieusement été étudié. Le N/o L’ATALANTE a ainsi navigué du 31 octobre au 5 décembre
2019 (35 jours) le long d’un transect de 6100 km s’étandant de la Nouvelle-Calédonie (Nouméa)
jusqu’a la frontiére ouest de la gyre Pacifique Sud (Figure Il-1a). Ce transect a permis de
caractériser les deux zones biogéochimiques de la région, séparées par 1’Arc des Tonga : la zone
a l'ouest de I'arc comprenant les eaux mélanésiennes ainsi que le Bassin de Lau et la gyre

Pacifique Sud, située a I'est de I'arc (Figure I-1).
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Figure 11-1. (a) Transect de la campagne océanographique TONGA parcourant différentes régions océaniques : les
eaux Mélanésiennes incluant les stations de courte durée (Sp) 1, 2 et 3 ; le Bassin de Lau incluant les stations SD 4,
11 et 12 et la gyre Pacifique Sud incluant les stations SD 6, 7 et 8. Sur la carte sont superposées les concentrations de
chlorophylle-a en surface (mg m=) observées sur trois périodes correspondant & la date moyenne d’occupation des
différentes stations : 5 novembre 2019 pour la partie ouest du transect, 15 novembre pour la partie sud-est et 29
novembre pour la partie nord-est. (b, c) Cartes bathymétriques illustrant les courts transects effectués aux stations de
longue durée (LD) 5 et 10. “T5” est la sous-station située au-dessus de la source hydrothermale identifiée. “P” fait
référence a la sous-station Proxnov étudiée au sein de la station LD 10 suite a la récente éruption du volcan Late’iki
(19.18 °S, 174.87 °W).



Durant la campagne, neuf stations de courte durée (Sb 1, 2, 3, 4, 6, 7, 8, 11 et 12) ont été
échantillonnées pour la caractérisation de paramétres biogéochimiques classiques a I’aide d’une
rosette de bouteilles munie de capteurs CTD (conductivity, temperature, depth). Deux stations de
longue duree (LD 5 et 10) ont été dédiées a I’étude de I’impact de fluides hydrothermaux issus de
deux sources hydrothermales peu profondes, le long d’un transect d’une quinzaine de kilométres
incluant cing sous-stations allant de “T5” a “T1” (Figure Il-1b, c). Ces sources hydrothermales
ont été détectées a partir d’anomalies acoustiques sur de petites structures semblables a des
caldeiras en utilisant un sondeur multifaisceau monté sur la coque du navire (Figure I1-2). Ce
sondeur, monté sur la coque du N/o L’ ATALANTE, fonctionnait a une fréquence de 70-100 kHz
pour les profondeurs inférieures a 1000 m. Les deux sous-stations “T5” ont été positionnées au
niveau des anomalies acoustiques les plus fortes, aux abords de caldeiras identifiées a 200 m pour
la station LD 5 et 300 m pour la station LD 10. Les sous-stations “T1” ont été positionnées a
I’ouest de “T5”, en accord avec la direction du courant principal, dés que la profondeur du fond
océanique était a environ 2000 m pour le déploiement d’une ligne d’amarrage dérivante. Entre
“T1” et “T5” a été étudié I’impact longitudinal des fluides hydrothermaux libérés par la source
située a “T5”. Un mois avant la campagne TONGA, le volcan sous-marin Late’iki (19.18 °S,
174.87 °W), est entré en éruption formant alors une ile volcanique (New Late’iki) qui s’est
érodée en seulement deux mois (Plank et al., 2020). A la suite de cet événement, une sous-station
additionnelle, située a une quinzaine de kilométres de New Late’iki, a été étudiée au sein de la

station LD 10 et prénommee “Proxnov” (Figure 11-1c).
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Figure I1-2. Anomalies acoustiques observées a la station LD 5-T5 a l'aide du sondeur multifaisceau EM-710. On
peut y apercevoir les émissions de gaz et de fluides hydrothermaux provenant du plancher océanique et atteignant la
couche photique (< 150 m). Sur I’axe des abscisses est indiquée la distance au N/O L’ATALANTE et sur I’axe des
ordonnées la profondeur de la colonne d’eau.



Durant la campagne et dans le cadre de ce travail de thése, un total de 398 échantillons de
fer dissous a été collecté a I'ensemble des stations SD et LD permettant I'étude de la distribution
de cet élément dans une large zone de 1’Océan Pacifique Sud-Ouest (Chapitre I1I). Deux
experiences en minicosmes, ou ont été mélangés eau de surface et fluide hydrothermal, ont été
réalisées aux stations LD 5 et LD 10, afin de caractériser lI'impact de tels apports sur les
communautés planctoniques naturellement présentes dans la région (Chapitre 1V). A proximité
de I’Arc des Tonga, aux sous-stations “T1” des sites LD, une ligne d'amarrage dérivante équipée
de deux piéges a particules a été déployée durant quelques jours. Plus a 1’ouest, le long de la
dorsale de Lau, en station SD 12, une ligne d'amarrage fixe équipée de deux pieges a été déployée
durant une année entiére. Combinées avec les carottes sédimentaires collectées aux sites de
déploiement des pieges, les échantillons collectés ont permis de caractériser I’impact de
I’hydrothermalisme a la fois en termes de concentrations en métaux traces mais également
d’impact sur la biologie sur de grandes échelles spatiales et temporelles (Chapitre V). Les
instrumentations et les protocoles de mesure seront détaillés dans les prochaines sections du

présent chapitre.



2. Analyse du fer dissous dans I’eau de mer

2.1. Prélevements des échantillons de fer dissous dans I’eau de mer

2.1.1. Prérequis nécessaires a I’analyse des métaux traces

Le fer est le quatrieme élément le plus abondant de la crodte terrestre (environ 6,7 wt.% ;
Rudnick & Gao, 2003) mais est présent en des concentrations sub-nanomolaires dans 1’eau de
mer (< 10° mol Lt ; Johnson et al., 1997). Précaution et rigueur doivent ainsi étre appliquées a
chaque étape de la manipulation des échantillons, notamment durant leur prélevement, leur
filtration, leur acidification et leur stockage, afin d’éviter toute contamination possible. Ces
manipulations dites “ultra-propres” ont été pour la premiere fois décrites par Bruland et al. (1979)
et nécessitent d’étre réalisées dans une salle blanche pour le travail réalisé a terre ou dans un

container aménagé en salle blanche pour les campagnes océanographiques.

L’ensemble du flaconnage utilisé pour les travaux sur les métaux traces, dont le fer, doit
étre lavé selon une procédure méticuleuse. Les flacons sont, en premier lieu, immergés dans un
bain de surfactant a 2 % (v/v ; Decon®) pendant une semaine avant d’étre rincés trois fois a I’eau
MilliQ (résistivité > 18,5 Mohm cm™). Les récipients sont ensuite immergés au sein d’une
solution d’acide chlorhydrique (HC1; 10 % v/v) Suprapur (Supelco® : < 11,2 pmol Fe L?)
pendant un mois, puis de nouveau rincés trois fois a I’eau MilliQ. Enfin, les flacons ont été
remplis au tiers avec une solution de HCI (1 % v/v) et stockés a I’intérieur de deux sacs en

plastique jusqu’a leur utilisation.

2.1.2. Du prélevement des échantillons a leur stockage

Durant la campagne oceéanographique TONGA, les échantillons d’eau de mer ont été
collectés a I’intérieur de bouteilles Go-FLO. Ces bouteilles, revétues d’une couche interne en
Teflon et préalablement rincées avec de ’acide trés dilué, ont été montées sur une Rosette
“Trace-Metal clean” (TMR, General Oceanics Inc., Model 1018 Intelligent Rosette). La rosette
était attachée sur une ligne de Kevlar de 6 mm reliée a treuil propre dédié et congu sur mesure.

L’ensemble des bouteilles a été mis a I’eau en position fermée pour éviter toute contamination.



Immédiatement apres récupération, la rosette a été transférée dans un container propre pour

I’échantillonnage (Figure I1-3).

Au sein du container propre, les échantillons d’eau de mer ont été filtrés en ligne sur 0,45
pm en utilisant un filtre en polyéther sulfone (Supor®). La filtration a été rendue possible par une
pressurisation des bouteilles au N2 filtré a 0,2 pum (Air Liquide). L’eau de mer filtrée a été
récupérée dans des flacons de 60 mL en polyéthyléne de faible densité (LDPE) préalablement
traités selon les conditions énoncées dans la section 2.1.1. Avant chaque prélevement, le flacon
utilisé a été rincé trois fois avec I’eau de mer échantillonnée. Les échantillons ont ensuite été
acidifiés a pH 1,7 dans les 24 h suivant le prélevement avec une solution de HCI Ultrapur
Supelco® (< 1,1 pmol Fe L; 0,2 % v/v) puis stockés dans deux sacs en plastique étanches
jusqu’a analyse. Il est & noter que cette phase d’acidification est cruciale puisqu’elle permet
d’éviter I’adsorption du fer sur les bords du flacon et de dissocier les espéces ferriques

complexées aux molécules organiques et/ou aux colloides (Cutter et al., 2017).

Figure 11-3. Photographies de la Rosette Trace Metal clean (TMR) prises a bord du N/o L’ATALANTE lors de la
campagne océanographique TONGA. Ces illustrations présentent (a) la mise a 1’eau de la rosette TMR ; (b, c) le
transfert de la rosette dans le container propre ou I’échantillonnage sera directement effectué et (d, e) la préparation
pour I’échantillonnage des métaux traces. Crédit photos : Hubert Bataille (IRD), a ’exception de la photographie (a).




2.2. Méthode de dosage du fer dissous dans I’eau de mer

La méthode choisie pour déterminer la concentration en fer dissous dans 1’eau de mer est
I’analyse par injection en flux et détection par chimiluminescence (FIA-CL) initialement décrite
par Obata et al. (1993). La luminescence est un phénomeéne au cours duquel certaines molécules
amenées a un état excité reviennent a leur état fondamental en restaurant une partie de I’énergie
sous forme de lumiére. Lorsque 1’énergie permettant aux molécules d’atteindre leur état excité
provient d’une réaction chimique, on parle alors de phénomene de chimiluminescence (Figure
11-4a).

Le dosage du fer dissous par cette méthode est réalisé dans un circuit clos n’impliquant
aucune manipulation externe dans le but de minimiser les risques de contamination. Tous les
tubes utilisés au sein du systéme analytique sont en Teflon™ a I’exception des tubes Tygon®
utilisés pour la pompe péristaltique, toutefois rincés au HCI avant toute utilisation. L’échantillon
a été pompé en utilisant un tube Tygon® bleu-jaune (VWR™) a deux cavaliers (diametre interne :
1,52 mm ; diamétre externe : 3,22 mm) a un débit de 2 mL min* alors que les réactifs ont été
pompés en utilisant des tubes Tygon® blanc-blanc (VWR ™) a deux cavaliers (diamétre interne :

1,02 mm ; diamétre externe : 2,72 mm) a un débit de 1 mL mint,
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Figure 11-4. Schémas du (a) phénoméne de chimiluminescence et de (b) la réaction de chimiluminescence produite
par I’oxydation du luminol, catalysée en présence de fer. En (a) est illustrée la chimiluminescence, phénomene ou la
matiére émet de la lumiére a une longueur d’onde spécifique a partir d’un état excité aprés avoir absorbé I’énergie
externe d’une réaction chimique. En (b) sont illustrées les réactions chimiques menant a 1’émission de lumiére par le
luminol. Ainsi, le luminol est transformé en milieu basique en dianion (1). En présence de fer, il est ensuite oxydé
par le peroxyde d’hydrogéne (H.0-) en ion dicarboxylate (2). Cette derniére molécule étant dans un état excité (*),
elle perd son “énergie excédentaire” par émission d’un photon (hv), revenant ainsi a son état fondamental (3).



2.2.1. Principe de la méthode analytique

La méthode de détection du fer dissous repose sur une phase de préconcentration de
I’échantillon d’eau de mer sur une résine chélatante, la 8-hydroxyquinéoline (8-HQ), qui permet
de doser les échantillons trés peu concentres. Cette étape permet également de se débarrasser des
sels majeurs contenus dans 1’eau de mer et donc d’éliminer les effets de matrice associés a leur

présence.

La 8-HQ chélate sélectivement le fer a pH 5 (Bowie et al., 1998 ; Measures et al., 1995).
Comme le pH des échantillons a été abaissé a 1,7 pour assurer leur conservation, il est nécessaire
de I’ajuster a 5 quelques minutes avant I’analyse. Pour ce faire, environ 150 pL d’ammoniaque
concentré de qualité Ultrapur (20-22 % ; Ultrex 11, J.T. Baker™: < 0,02 pmol Fe L) et 60 pL de
tampon d’acétate d’ammonium purifié ont été ajoutés aux échantillons de 60 mL. Apres cette
étape, le pH a été vérifié avant I’analyse des échantillons a 1’aide de bandelettes pH
(MColorpHast™ 0-6 ; Merck) et réajusté si nécessaire. Environ 4 mL d’échantillon ont ensuite été
préconcentrés sur la résine 8-HQ pendant 120 secondes (phase de préconcentration). Le passage
d’une solution diluée de HCI (0,4 M) au sein de la résine permet 1’élution du fer chélaté (phase
d’élution). L’éluant ainsi récupéré est successivement mélangé a du luminol (CgH1302Ns3;
Merck), de I’ammoniaque (NHsOH) et du peroxyde d’hydrogéne (H207). La réaction de
dégradation oxydative du luminol par le H2O> est catalysée par le fer dans un environnement
alcalin (Figure I1-4b). Cette réaction étant luminescente, un photomultiplicateur détecte les
photons émis a la fin du circuit et transmet un signal proportionnel a la quantité de photons
présente, et donc a la quantité de fer catalyseur présent en solution. L appareillage de la méthode
de dosage est illustré en Figure I1-5.
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Figure I1-5. Schéma de I’appareillage du systeme de dosage par analyse en flux continu et détection par
chimiluminescence (FIA-CL). Selon la position dans laquelle se trouve la vanne d’injection, le systéme se décompose
en deux phases: (a) la phase de préconcentration de 1’échantillon et (b) la phase d’élution de 1’échantillon. Les
fleches représentent le sens de circulation de 1’échantillon et des réactifs.
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2.2.2. Déroulement des analyses

Les analyses de fer dissous ont été réalisées quotidiennement en suivant les étapes

successives décrites ci-apres.
2.2.2.1. Préparation des réactifs

Cette méthode de dosage requiert I’utilisation de quatre réactifs distincts : le HCI (0,4 M),
le NHsOH (1 M), le H202 (1 M) et le luminol (0,7 M). La solution de HCI a été préparée a partir
de 39,6 mL de HCI Suprapur (30 % ; grade Supelco® : < 1,1 pmol Fe L) pour 1 L de solution
(complétée a I’eau MilliQ). Cette solution servira a éluer le fer chélaté dans la résine de 8-HQ. La
solution de NH4OH a été réalisée a partir de 74,8 mL de NH4+OH Suprapur (25 % ; < 4,5 pmol Fe
L) pour 1 L de solution. Elle sert & tamponner le mélange de réactifs lors de la phase d’élution.
La solution de H,0> a été réalisée a partir de 72 mL de H>O, Suprapur (30 % ; < 2,2 pmol Fe L™?)
pour 1 L de solution. Elle permet I’oxydation du luminol lors de la phase d’élution. La solution
de luminol a été réalisée par dissolution d’environ 0,13 g de poudre de luminol, 0,53 g de
carbonate de potassium (K>CO3) et 60 pL de triéthylamine (TETA) dans 1 L d’eau MilliQ. Le
K2CO3 a permis d’ajuster le pH de la solution a 10 en plus d’aider a la dissolution difficile du
luminol alors que le TETA a permis d’améliorer la réaction de chimiluminescence en promouvant
la décomposition du H.O2 (Wang, 1955). Comme le luminol est un produit ne pouvant étre trouvé
en qualité Suprapur, cette derniére solution doit étre purifiée deux fois sur une résine 8-HQ
paralléle au circuit avant d’étre utilisée pour I’analyse. Chacun des réactifs doit étre préparé le
jour méme, les solutions devant étre les plus fraiches et les plus propres possible. Une exception
reste celle de la solution de luminol dont la purification nécessite une préparation préalable, le

jour précédant 1’analyse.

La solution ferrique utilisée pour la gamme étalon a été réalisée a I’aide de fioles jaugées
suivant deux étapes successives : (1) en premier lieu, une premiére solution-fille & 100 umol L*
de fer, nommée F1, a été réalisée en ajoutant 560 pL d’une solution-mére de fer a 1 g L*
(Certipur™, Merck) dans 100 mL d’eau MilliQ ; (2) une seconde solution-fille & 100 nmol L de
fer, nommée F2, a été réalisée en ajoutant 100 puL de solution F1 et 100 puL de HCI Ultrapur
(30 % ; < 11,2 pmol Fe L) dans 100 mL d’eau MilliQ. 1l est & noter que la solution F1 peut se

conserver une semaine alors que la solution F2 doit étre renouvelée a chaque jour analytique.



2.2.2.2. Stabilisation de la ligne de base

Une fois les solutions analytiques prétes, le circuit est démarré uniquement en présence
des réactifs et d’eau MilliQ afin de s’assurer de la stabilité¢ du systéme. La stabilisation de la ligne
de base du photomultiplicateur est une étape cruciale de la journée d’analyse. Si la ligne de base
n’est pas stabilisée avant mesure des blancs et passage de la gamme étalon, ’ensemble des
mesures suivies seront erronées. De méme, la ligne de base ne doit pas étre trop élevée afin de ne
pas diluer les signaux de fer mesurés en aval. Une ligne de base acceptable est généralement
atteinte entre 30 000 et 100 000 coups s*. La ligne de base relativement forte de ce systéme
correspond au passage des différents réactifs (luminol, H20., NHsOH et HCI) devant le
photomultiplicateur. Cet effet s’explique par les faibles réactions produites en continu par les
résidus catalytiques (e.g., cobalt, fer, cuivre, ...) contenus a 1’état de traces au sein des réactifs.
Par ailleurs, la mise en place d’un nouveau protocole de dilution et de purification du luminol a
permis d’abaisser la ligne de base du systéme de prés de 170 000 coups s durant ce travail de
thése (voir Section 2.3.1).

2.2.2.3. Détermination du blanc analytique total

Afin de pouvoir déterminer avec précision le contenu en fer d’un échantillon, il est
essentiel de déterminer la contribution exacte du blanc analytique sur les mesures. Le blanc
analytique total est déterminé en utilisant une solution étalon dite “zéro” correspondant a la
valeur d’intégrale de la solution d’eau de mer de faible concentration en fer (généralement situee
entre 0,3 et 0,5 nmol L™ de fer) utilisée pour réaliser la droite de calibration sans ajout de solution
F2. Le blanc analytique total est décomposé en deux fractions :

(1) Le blanc dit “machine” qui correspond au passage de la vanne de commutation de la
position de préconcentration a la position d’¢élution. Ce passage provoque une surpression
et une accélération du flux des réactifs pouvant alors entrainer une faible, mais non

négligeable, déformation du signal ;

(2) Le blanc dit “réactif” qui correspond a la fraction ferrique contenue dans les réactifs
ajoutés aux standards de gamme et aux échantillons pour ajuster leur pH a 5 (i.e., acétate
d’ammonium, HC1 et NH40OH).



Afin d’obtenir la contribution du blanc machine au blanc analytique total, il est nécessaire
d’obtenir la valeur d’intégrale théorique pour laquelle le temps de préconcentration est égal a
zéro, ¢’est-a-dire, son ordonnée a I’origine. Il est possible d’estimer cette valeur en caractérisant
le blanc sur deux temps de préconcentration différents (ici, 20 puis 120 secondes) puis en
extrapolant les valeurs obtenues a un temps de préconcentration de valeur 0. Pour ce faire, un
standard d’ecau de mer zéro, pour lesquels tous les réactifs ont été ajoutés (tampon d’acétate
d’ammonium, NHsOH et HCI), a été préconcentré pendant 20 secondes. Cette opération est
répétée jusqu’a I’obtention de cinq valeurs donnant une suite constante d’intégrales. En général,
dix mesures sont réalisées au minimum pour s’assurer de la stabilit¢ du systéme. Le méme
standard est ensuite préconcentré durant 120 secondes jusqu’a I’obtention d’une séquence de trois
valeurs d’intégrale constantes. Cinq mesures sont généralement réalisées. Le tracé de la droite
passant par les intégrales mesurées pour ces deux temps de préconcentration va permettre
I’obtention de 1’ordonnée a ’origine. Ce point d’intersection correspond a la contribution du
blanc machine au blanc analytique total (Figure 11-6). Celui-ci est souvent négatif et est donc

ramené a zéro.
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Figure 11-6. Détermination du blanc machine par extrapolation des valeurs mesurées a un temps de préconcentration
égal a zéro (exemple d’une journée d’analyse). En abscisse se trouve le temps de préconcentration des blancs et en
ordonnée se trouvent les valeurs d’intégrale. En trait plein est dessinée la droite passant par les deux blancs mesurés
aux temps de préconcentration de 20 et 120 secondes (5 et 3 réplicas successifs, respectivement). En trait pointillé est
tracée I’extrapolation de la droite en vue d’obtenir la valeur du blanc machine. L’équation de la droite ainsi que son
coefficient de détermination (R?) sont également présentés.



Pour déterminer la contribution du blanc réactif au blanc analytique total, une addition du
double voire du triple de la quantité de réactifs habituellement ajoutée a 1’étalon zéro est réalisée.
Il est a noter que I’ensemble des réactifs utilisés pour le rehaussement du pH des échantillons
sont des produits Ultrapurs, a I’exception du tampon d’acétate d’ammonium qui est, par
conséquent, purifié quatre fois sur une résine 8-HQ parallele au circuit avant utilisation. Le blanc
réactif est généralement atteint a une concentration en fer comprise entre 22 et 80 pmol L. Si le
blanc réactif est trop élevé, cela peut signifier une contamination des aliquots de réactifs qui

doivent ainsi étre remplacés.

Une fois mesures, les blancs machine et réactif sont additionnés pour obtenir le blanc
analytique total. Cette valeur sera ensuite soustraite & chacune des valeurs d’intégrale obtenues
pour les mesures des standards et des échantillons. Les blancs analytiques sont estimés chaque

jour d’analyse.

Les blancs analytiques totaux obtenus dans le cadre des analyses effectuées pour ce travail
de thése ont été en moyenne de 21,6 + 22 pmol Fe L™ (moyenne + écart-type ; n = 17) pour des
valeurs de blancs comprises entre 0 et 84 pmol Fe L.

2.2.2.4. Quantification des limites de détection

La limite de détection d’un dosage est la plus petite concentration d’'un composé pouvant
étre décelée par la méthode sous des conditions analytiques définies, pour un degré de fiabilité
déterminé et dont le signal est statistiqguement différent de celui produit par un blanc soumis aux
mémes conditions (Armbruster & Pry, 2008 ; MacDougall et al., 1980). La limite de détection du

dosage par FIA-CL a été calculée selon la formule suivante :
Limite de détection = > * Uzo/p (D

avec oo, I’écart-type des mesures répétées du blanc machine soumis a une préconcentration de 20
secondes et p, la pente de la droite de calibration. Tout comme le blanc analytique total, les

limites de détection ont été déterminées chaque jour d’analyse.

Au cours des analyses réalisées dans le cadre de ce travail de thése, la limite de détection
moyenne a été estimée a 15,6 + 6,7 pmol Fe L™ (moyenne + écart-type ; n =17) pour des valeurs

quotidiennes comprises entre 5,3 et 24,6 pmol Fe L.



2.2.2.5. Calibration de [’appareillage

Apres passage des blancs, les solutions de calibration sont & leur tour analysées pour
réaliser la gamme étalon nécessaire au dosage des échantillons. Ces solutions étalons ont été
réalisées en ajoutant des volumes déterminés de solution F2 (100 nmol L de fer) a différents

¢chantillons d’eau de mer (60 mL) de faible teneur en fer.
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Figure 11-7. Graphique illustrant I’exemple d’une droite de calibration réalisée avant la mesure des échantillons de fer.

Les droites de calibration (Figure 11-7) sont réalisées chaque jour d’analyse, a partir de
cing points de gamme allant de 0 & 2 nmol L™ pour la plupart des échantillons (Tableau I1-1).
Toutefois, étant donné la large gamme de fer mesurée (de quelques pmol L & des dizaines de
nmol L1), les courbes de calibration ont été adaptées pour mesurer certains échantillons riches en
fer. Ces échantillons ont pu étre dilués jusqu’au */20°™ selon leur concentration dans un standard
interne d’eau de mer pauvre en fer (DFe = 0,38 + 0,03 nmol L, n = 26). La concentration finale
des échantillons dilués n’a pas excédé 5 nmol L™ et une courbe de calibration de 0-5 nmol L™ a

été utilisée dans ce cas.



Tableau I1-1. Gamme de concentration utilisée pour la calibration de ’appareillage ainsi que le volume de solution
F2 ajouté a chacun des échantillons d’eau de mer de faible teneur en fer.

Concentration du standard de gamme Volume de solution F2 ajouté

(nmol L) (uL)
0 0

0,3 180

0,6 360

1,2 720

2 1200

Note. Il est & noter que cette gamme a été utilisée pour la plupart des échantillons, toutefois des gammes plus larges,
jusqu’a 5 nmol L, ont pu étre utilisées pour les échantillons les plus concentrés.

Les temps de préconcentration de la gamme devant nécessairement étre identiques a ceux
des échantillons d’eau de mer analysés postérieurement, ils ont ainsi toujours été de 120 secondes.
Aprés passage des cing échantillons composant la gamme, la calibration a été validée a 1’aide
d’un standard certifié GEOTRACES. Si la valeur mesurée du standard était proche a + 0,1 nmol L™
de la valeur consensus, la calibration était considérée comme satisfaisante et I’analyse des
échantillons était entreprise. Dans le cas contraire, une nouvelle gamme était effectuée jusqu’a

obtention de valeurs de standard conformes.

2.2.2.6. Dosage des échantillons

Une fois la calibration validée par le passage d’un matériel certifié GEOTRACES, s’en suit
I’analyse des échantillons. Aprés ajustement de leur pH a 5 par ajout de NHsOH et de tampon
d’acétate d’ammonium, chaque échantillon a été systématiquement mesuré en triplicat (trois
runs) dans le but d’obtenir une valeur de concentration en fer moyenne ainsi que 1’écart-type
associé a cette valeur. Un run d’échantillon correspond a un cycle lui-méme divisé en trois
phases : (1) la préconcentration sur la résine chélatante durant 120 secondes, (2) 1’élution du fer
chelaté par passage de HCI et (3) I’acquisition des données par le photomultiplicateur (i.e., la

valeur d’intégrale de 1’échantillon).

La concentration en fer dissous des échantillons a été déterminée en utilisant la valeur

d’intégrale obtenue pour chaque échantillon selon la formule suivante :

[DFe] = (

valeur d integrale/pente) — blanc analytique total (2)



Il est a noter que si ’écart-type obtenu pour un échantillon était supérieur & 0,1 nmol L*
de fer, celui-ci était analysé de nouveau jusqu’a obtention d’un écart-type convenable. Une
exception demeure cependant pour les échantillons trés concentrés (> 2 nmol L) pour lesquels

des écart-types supérieurs, mais négligeables (x 5 % de la valeur mesurée), étaient tolérés.



2.3. Améliorations apportées au systeme de FIA-CL pendant le travail de thése

2.3.1. Stockage, purification et dilution du luminol

Au cours de ce travail de these, des précautions supplémentaires ont été instaurées
concernant le stockage du luminol, en raison de la perte de sensibilité du systéeme de dosage
observée a la fin des journées d’analyse. Une des hypothéses soulevées pour tenter de
comprendre cette baisse de rendement était la photosensibilité du luminol (Barni et al., 2007). En
effet, la lumiere peut altérer la solution de luminol, diminuant ainsi son efficacité. Auparavant, le
flaconnage contenant le luminol n’était stocké a 1’obscurité qu’en dehors des journées d’analyse
et laissé a la lumiere ambiante lors de leur utilisation. Ainsi, la fiole jaugée contenant la solution
de luminol non purifiée, les deux flacons en Teflon™ utilisés pour les purifications du produit
ainsi que le récipient contenant la solution diluée utilisée pour 1’analyse en cours se retrouvaient
régulierement au contact de la lumiére et pouvaient étre légerement photo-dégradés avant méme
leur utilisation. Pour pallier a cet obstacle, tous ces récipients ont été enveloppés dans un
plastique noir opaque et étanche dans le but de limiter I’action de la lumiere sur le produit
chimique. L’ajout de cette simple précaution a permis de drastiquement diminuer les pertes de

sensibilité préalablement observées en fin de journée d’analyse.

De méme, un changement dans le protocole de préparation du luminol a permis
d’améliorer la pureté de solution et ainsi de diminuer significativement la ligne de base. Le
précédent protocole ainsi que le nouveau mis en place sont présentés en Figure 11-8. Initialement,
la solution mere de luminol (1 L) était divisée en quatre aliquots de 250 mL purifiés deux fois sur
une résine de 8-HQ parallele au circuit analytique. Le produit de la deuxieme purification était
ensuite dilué au quart avec de ’eau MilliQ avant d’étre utilisé pour les analyses. Un probléme
sous-jacent de ce protocole était le recourt & deux dilutions avec de grandes quantités d’eau
MilliQ (750 mL) susceptibles de contenir des résidus catalytiques (e.g., Fe, Cu) capables d’altérer
la ligne de base et donc la précision du systéeme de dosage : la premiére pour la préparation de la
solution meére (voir section 2.2.2.1) et la seconde pour la préparation de la solution fille purifiée,
ensuite utilisée telle quelle pour le dosage. En conséquence, le protocole de preparation du
luminol a subi quelques ajustements : la solution mére de luminol (1 L) a été divisée en cing
aliquots de 200 mL purifiés une premiére fois sur la résine 8-HQ paralléle au circuit analytique.

Le produit de cette purification a été dilué au Y/s°™ avec de I’eau MilliQ (800 mL) puis purifiée



sur la résine, le produit obtenu étant la solution finale de luminol purifiée ultérieurement utilisée
pour les mesures. La mise en place de ce nouveau protocole de dilution et de purification du
luminol a permis (1) d’abaisser significativement la ligne de base du systéme de dosage mais
également (2) d’améliorer sensiblement la reproductibilité du dosage en réduisant 1’écart-type de

la mesure de chaque échantillon.

a) purification purification

> \ T

[ | (, ) t

\ s L

Luminol pur Luminol pur Luminol pur Luminol dilué
(non purifie) (purifie | fois) (purifie 2 fois) (purifie 2 fois)
b) purification purification

] ]

Luminol pur Luminol pur Luminol dilué Luminol dilu¢
(non purifie) (purifie | fois) (purific | fois) (purifie 2 fois)

Figure 11-8. Schéma des deux protocoles de purification du luminol utilisés pendant le travail de thése. (a) Protocole
initialement utilisé pour la purification du luminol ou la solution mere (i.e., référé dans la figure en tant que “luminol
pur”) était purifiée deux fois avant d’étre diluée. (b) Protocole mis en place au cours du travail de thése pour la
purification du luminol ou la solution mére était purifiée une fois avant d’étre diluée puis purifiée a nouveau dans le
but d’¢éliminer les résidus catalytiques susceptibles d’étre présents dans 1’eau MilliQ et d’augmenter la ligne de base.
I est & noter que la dilution du luminol a également été revue et est passée de /4 a /5™,
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2.3.2. Elaboration d’une nouvelle résine chélatante

A la suite de problémes de surpression et & la perte de résine dans 1’appareillage, la
colonne de 8-HQ habituellement utilisée a di étre remplacée par un vieux stock dans le but de
pouvoir continuer les mesures des échantillons de fer dissous. Cependant, de sérieux problémes
de sensibilité ont été rencontrés avec cette ancienne résine, malgré les différentes tentatives de
réactivation par une solution concentrée de HCI (1 N). Une nouvelle résine chélatante de 8-HQ a
ainsi été réalisée selon le protocole de Landing et al. (1986). Il est a noter que 1’ancienne résine
avait été fournie par le laboratoire des sciences de L’Environnement MARIN (LEMAR) et qu’un tel

protocole n’avait jamais été effectué au sein de mon laboratoire d’accueil.

Ce protocole repose sur une immobilisation de la 8-HQ sur une résine de Fractogel®.
Cette résine a été préférentiellement choisie pour nos mesures de fer dissous en raison de ses
intéressantes propriétés telles qu’une stabilité aux pH extrémes (essentielle pour les lavages a
I’acide concentré et a I’eau régal), une capacité d’échange et de chélation dépendante du pH ainsi

qu’une grande efficacité de collecte des métaux traces au sein d’une matrice saline.

2.3.2.1. Preéparation du Fractogel®

La résine Fractogel® Toyopearl Tsk HW75-F (taille des pores > 100 nm, diameétre des
billes de 45 um en moyenne) utilisée pour ce protocole a été fournie par Tosoh Biosciences.
Avant de réaliser la procédure d’immobilisation de la 8-HQ, le Fractogel® doit étre
méticuleusement préparé. Pour ce faire, 50 mL de boue de Fractogel® a été rinceé trois fois avec
100 mL d’eau MilliQ dans le but d’éliminer I’azoture de sodium (NaN3) présent en tant que
conservateur. Le surnagent de chaque ringcage a été jeté apres avoir laissé la résine sedimenter
pendant 30 minutes. Le Fractogel® a ensuite été filtré sous vide sur des filtres en fibre de verre
de 47 mm (Whatman® Grade GF/F; Figure 11-9a) et rincé avec la séquence de réactifs
suivante : deux fois dans 50 mL d’hydroxyde de sodium (NaOH ; 1 M), deux fois dans 50 mL
d’éthanol pur puis deux fois dans 50 mL de dichlorométhane (CH2Cl). Le Fractogel® a ensuite

été seche a I’air libre (Figure 11-9b) avant d’étre utilisé pour I’immobilisation de la 8-HQ.



Figure 11-9. lllustrations détaillant le protocole de préparation de la colonne de 8- HQ immobilisée sur du Fractogel®.
Celles-ci présentent (a) le systéme de filtration complet en verre composé d’une fiole a vide de 500 mL, d’un support
de filtration de 47 mm avec bouchon en caoutchouc, d’un récipient collecteur de 250 mL, d’une pince en aluminium
et d’'une pompe de filtration reliée a la fiole a vide par un tube en polychlorure de vinyle (Pvc) de 10 mm de
diameétre ; (b) I’aspect visuel de la résine de Fractogel® aprés les différentes étapes de préparation décrite dans la
section 2.3.2.1; (c) le systéme de bain-marie utilisé pour la procédure d’immobilisation composée d’une plaque
chauffante réglée a 40 °C, d’un cristallisoir rempli d’eau MilliQ dans lequel a été plongé le flacon en verre contenant
le Fractogel® mélangé a une solution de CHCl,, de Et;N et de nitrobenzoyl chloride ; (d) I’aspect de la solution de
CH3COOH et de NaNO; contenant le Fractogel® apres le bain de glace ; (e) I’aspect visuel de la couleur orangée
prise par le Fractogel® aprés immobilisation de la 8-HQ dans une solution d’éthanol ; (f) ’aspect de la résine de
couleur brique apres les derniers ringages séquentiels et (g) le stockage de la résine sous forme de boue de couleur
bordeaux dans de 1’eau MilliQ dans un flacon en Teflon®.

2.3.2.2. Procédure d’immobilisation de la 8-HQ

La procédure d’immobilisation a été réalisée en plagant 5 g de Fractogel® préalablement
rincé et séché dans une solution contenant 95 mL de CH2Cl, 5 mL de triéthylamine (EtsN) et 2 g
de nitrobenzoyl chloride (C7H4CINO3) laissée dans un bain-marie a 40 °C pendant 12 h (Figure
I1-9c). Le produit obtenu a été filtré a vide et rincé au CH.Cl,. La poudre a ensuite été placée
pendant 3 h a température ambiante dans une solution de 100 mL d’eau MilliQ contenant 5 g
d’hydrosulfite de sodium (Na2S204) dans le but de favoriser la réduction du groupe nitro, ¢’est-a-
dire, la réduction du dioxyde d’azote (NO2) en amine (NH.). Le produit a ensuite été filtré a vide

et rincé a I’eau MilliQ. Dans le but de laisser la réaction de diazotation avoir lieu, la résine a été
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laissée a 0 °C pendant 40 min dans une solution de 100 mL d’acide acétique (CH3COOH)
contenant 5 g de nitrite de sodium (NaNO: ; Figure 11-9d) puis a été filtrée a vide et rincée avec
de I’eau MilliQ froide. Le produit obtenu a été placé pendant 45 min dans 50 mL de solution
d’éthanol a 95 % contenant 1 g de 8-HQ. La résine a pris une couleur orangée a cette étape
(Figure 11-9¢). Elle a ensuite eté filtrée a vide et rincée séquentiellement avec les réactifs
suivants : deux fois avec 50 mL de NaOH (0,5 M), trois fois avec 50 mL d’eau MilliQ, deux fois
avec 50 mL de HCI et trois fois avec 50 mL d’eau MilliQ (Figure I1-9f). La 8-HQ ainsi
immobilisée sur le Fractogel® a été conservée dans un flacon en Teflon™ sous forme de boue
dans de I’eau MilliQ jusqu’a la mise en colonne de la résine (Figure 11-99g). Le stock important
de résine chélatrice du fer dissous réalisé (deux flacons d’environ 50 mL) pourra ainsi Servir aux

besoins analytiques de mon laboratoire d’accueil pour une trés longue durée.

2.3.3. Mise en place d’une nouvelle colonne de préconcentration

Au début de ce travail de these, la colonne de préconcentration initialement installée sur le
systeme de dosage était assemblée sur un tube en Teflon® flexible, et la résine était isolée par
deux frittés en Teflon™ placés a chaque extrémité de la colonne. Ce montage présentait le
désavantage d’étre trés fragile et particuliérement sensible aux surpressions, notamment celles
provoquées par le changement de position de la vanne de commutation. En conséquence,
I’expansion du tube flexible entrainait un Iéger déplacement des frittés, pouvant alors générer le
passage de la résine dans les différents capillaires (diamétre de 0,8 mm) de I’assemblage du
systeme de FIA-CL. Bien que la perte de résine ne se produise que trés rarement, 1’écoulement de
cette derniére par-dela les frittés peut mener a une congestion des capillaires du systéme et
nécessiter un nettoyage complet et minutieux s’étalant sur plusieurs jours, le remplacement de

certains matériaux voire la fabrication d’une nouvelle colonne.

Pour pallier a cet inconvénient, un nouveau protocole de fabrication de la colonne de
préconcentration a été mis en place en s’inspirant de la procédure décrite par Bowie et al. (1998).
Celui-ci est illustré en Figure 11-10. Pour assurer une meilleure solidité du systéme, le tuyau
souple a été remplacé par un tube de Teflon™ plus rigide. De méme, les frittés, qui avaient
tendance a se déplacer légerement lors du changement de position de la vanne, ont été remplaces
par de la laine de quartz. Ainsi, la résine de 8-HQ réalisée selon le protocole décrit en section



2.3.2 a été placée au sein d’un tube en Teflon'" rigide dans lequel elle a été isolée et immobilisée
par de la laine de quartz propre. La colonne a ensuite été raccordée aux capillaires du systeme de
dosage a I’aide de tubes Tygon® a cavaliers violets/blancs (diameétre interne : 2,79 mm ; diametre

externe : 4,49 mm).

Tube Teflon™ rigide

Tube Tygon™ violet/blanc

Capillaire Teflon™ Laine de quartz

8-hydroxyquin¢oline immobilisee sur du
Fractogel® Toyopearl HW-/5

Figure 11-10. Schéma représentant I’assemblage de la colonne de préconcentration contenant la nouvelle résine 8-HQ,
tel qu’il a été réalisé avant montage sur le systeme de FIA-CL, selon le nouveau protocole.

Une fois montée sur le systéme de dosage, la résine de 8-HQ a €té activée par passage de

4 L de HCI 1 N, étalé sur plusieurs jours. Chaque passage de HCI a été suivi de rincages a I’eau
MilliQ (250 mL minimum).

2.3.4. Amélioration du protocole de lavage de la colonne de préconcentration

Malgré les lavages quotidiens de la résine de 8-HQ avec une solution de HCI (1 % v/v),
des pertes significatives de la sensibilité de la résine ; c’est-a-dire, un aplatissement de la pente de
la droite de calibration ; étaient observées aprés plusieurs jours d’analyse. Ces baisses de
sensibilite ont étée associées a une agglomeration de particules organiques dans la resine,

lesquelles peuvent étre trés abondantes dans les échantillons prélevés a proximité des sources



hydrothermales et ne peuvent étre éliminées par le passage de HCI seul. L’accumulation de ces
particules peut encombrer et saturer les sites de fixation de la résine, empéchant ainsi au fer
dissous d’étre retenu par la 8-HQ lors de la phase de préconcentration. Cette impasse a été
corrigée en passant une solution d’eau régale diluée tous les deux jours d’analyse dans le systéme
de préconcentration pendant une durée minimale de 15 min, dans le but d’évacuer les composés
organiques agglomérés au sein de la résine. Ce protocole a également été appliqué a la résine de
8-HQ utilisée pour la préparation du luminol, afin de s’assurer de I’efficacité de la purification de
la solution. Ce passage d’eau régal doit nécessairement étre suivie d’un ringage a I’ecau MilliQ
d’une durée de 10 min minimum en raison de la corrosivité de la solution, afin d’éviter une

détérioration du circuit.

L’eau régale a été préparée en mélangeant deux a quatre volumes de HCI pour un volume
d’acide nitrique (HNO3). Ainsi, cette solution a été préparée en ajoutant 10 mL de HNO3z™ (65 % ;
Suprapur : < 4.5 pmol Fe L) et 70 mL de HCI (30 % ; Suprapur : < 11,2 pmol Fe L) dans une
bouteille de 1 L complétée a I’cau MilliQ. Ainsi, la solution finale d’eau régale préparée
contiendra un mélange de HCI et de HNOs™ concentré a 0,6 M et 0,16 M, respectivement.

Le changement du protocole de lavage de la colonne de préconcentration a ainsi pu
prévenir la saturation de la colonne de préconcentration et assurer la sensibilité de la résine tout

au long des analyses des échantillons de fer dissous.



2.4. Validation des mesures de fer dissous

Les blancs analytiques totaux (blancs machine et réactif), les droites de calibration et les
valeurs des standards, déterminés chaque jour d’analyse (voir section 2.2.2), sont reportés dans le
Tableau 11-2. Les différents réplicas du protocole d’échantillonnage et du systéme de dosage

effectués lors de ce travail de these y sont également répertoriés.

2.4.1. Mesure d’un standard certifié GEOTRACES

Gréce aux efforts du programme international GEOTRACES, de nombreux standards d’eau
de mer certifiés pour leurs concentrations en métaux sont maintenant disponibles et utilisables
pour la validation des mesures de chimie des traces. La collecte de larges volumes d’eau de mer
homogénéisées, préleves en surface ou au fond, dans des conditions ultra-propres lors de
campagnes en mer dédiées, a permis la mise en place de ces matériaux indispensables en chimie
analytique. Le standard de référence GEOTRACES utilisé durant ce travail de thése est le « surface
reference sample » (GS). Pour la mise en place de ce standard, de I’ecau de mer de surface a été
collectée avec le systéme d’échantillonnage GeoFish durant la campagne d’inter-calibration
GEOTRACES de 2010 en Atlantique Nord (GAO03 ; Jenkins et al., 2020). L’eau de mer a été filtrée
séquentiellement a travers des cartouches filtrantes de 0,45 pm puis de 0,2 um avant d’étre
homogénéisée dans deux réservoirs en LDPE de 500 L. Les filtrations, acidifications et mises en
bouteille des échantillons Gs ont été effectuées a ’intérieur d’une salle blanche embarquée de
classe 100 (Smith & Bruland, 2011). Ces échantillons de référence s’avérent étre tres précieux

pour ’analyse de nombreux métaux traces clés dont le fer.

Ainsi, la précision de la méthode lors des mesures de fer dissous effectuées pour ce travail
de these a été évaluée par des mesures quotidiennes du standard Gs apres chaque calibration et en
fin de journée d’analyse. La valeur moyenne obtenue pour ce standard était de 0,510 + 0,046
nmol LT (n = 24) en adéquation avec la valeur certifiée de 0,546 + 0,046 nmol L.



Tableau I1-2. Validation des mesures de fer dissous par FIA-CL.

Valeur
. Nombre de mesures
(moyenne + ecart-type)
Limites de détection _
(omol L) 15,6 £ 6,73 n=19
Validation du dosage

Blanc analytique total _
(omol LY 21,6 £ 22 n=19
Mesure du standard Gs 0,519 + 0,046
(nmol L) Cible : 0,546 + 0,041 n=24

Validation de la calibration
Mesure du standard interne 0,408 + 0,041 n=33
(nmol L) Cible : 0,386 + 0,031 }
Ecarts a la moyenne des réplicas analytiques

Reproductibilité du dosage (%) y g yHa 3+0,02 n=12
Ecarts a la moyenne pour la méme Go-FLO
o 38+26 n==6
(%)

Reproductibilité de I'échantillonnage
Ecarts & la moyenne pour différentes Go-FLo
43+28 n=12

(%)

Note. Ce tableau répertorie les limites de détection et les blancs analytiques totaux de la méthode de dosage, les mesures des standards ainsi que les différents
réplicas effectués.



2.4.2. Mise en place d’un standard interne au laboratoire

Au cours de la campagne océanographique, une dizaine de gallons d’eau de mer de 4 L
ont eté prélevés dans les eaux profondes de la gyre du Pacifique sud, supposées pauvres en fer
dissous et en particules, dans le but de mettre en place un standard interne d’eau de mer pauvre en
fer au laboratoire. Ces grands volumes d’eau de mer ont été prélevés, filtrés et acidifiés suivant le

protocole décrit en section 2.1.2.

De retour au laboratoire, les gallons ont été divisés en plusieurs aliquots de 500 mL. Des
mesures répétées et successives de ces échantillons ont ensuite été effectuées pour caractériser
avec précision la concentration en fer dissous des eaux prélevées dans la gyre. La valeur fixée

suite a la mesure en triplicat de 26 échantillons est de 0,386 + 0,031 nmol Lt de fer dissous.

La mise en place de ce standard interne a permis d’économiser les stocks trés précieux de
standard Gs, uniquement utilisés pour valider la calibration du dosage et, en fin de journée, pour
garantir la validité des séries d’échantillons analysés au cours de la journée. Le standard interne a,
quant a lui, été analysé en tant que second validateur de la calibration du dosage, mais a

également été passé aprés chaque série de 10 échantillons pour s’assurer de la stabilité du dosage.

2.4.3. Mesures des réplicas d’échantillonnage et de dosage

Afin de s’assurer de la précision et de la reproductibilit¢ de la méthode d’analyse,

différents réplicas ont été effectués lors du prélevement des échantillons et lors de leurs mesures.

Les réplicas prélevés in-situ lors de la collecte des échantillons ont permis d’assurer la
propreté du systéme d’échantillonnage présenté en section 2.1.2 (absence de contamination) ainsi
que d’évaluer les précautions et la rigueur appliquées lors du prélevement. Ces réplicas ont été
effectués de deux manieres : (1) prélevement de deux échantillons indépendants sur une méme
bouteille Go-FLO, et (2) prélevement de deux échantillons sur deux bouteilles Go-FLO différentes
mais fermeées a la méme profondeur. Ces deux méthodes de vérification ont donne des résultats
trés satisfaisants puisque les écarts a la moyenne des mesures des duplicats étaient en moyenne de
3,8 £ 2,6 % (moyenne + écart-type ; n = 6) et 4,3 £ 2,8 % (moyenne + écart-type ; n = 12),

respectivement, confirmant ainsi la fiabilité du protocole d’échantillonnage.



La reproductibilité du systéme analytique a été evaluée en effectuant des mesures répétées
d’un méme échantillon a plusieurs jours d’intervalle. Ainsi, un échantillon donné, mis a pH 5, a
¢té analysé une premiere fois au cours d’une journée d’analyse et le volume restant aprés analyse
a été acidifie a nouveau. Ce méme échantillon a été analysé une seconde fois, au cours d’une
autre journée d’analyse, afin de vérifier la reproductibilité des mesures. Les écarts a la moyenne
obtenus pour ces différents duplicats (moyenne * écart-type ; n = 12) étaient tres satisfaisants, en
moyenne de 3 + 0,02 %, assurant ainsi la reproductibilité du systeme FIA-CL et témoignant de la

grande précision du dosage.



3. Expérience d’enrichissement en fluides hydrothermaux

L’expérience en minicosmes décrite dans la seconde partie de ce chapitre a été effectuée
durant la campagne océanographique TONGA du 11 au 20 novembre 2019. Elle avait pour but
premier d’évaluer I’effet des fluides hydrothermaux, qu’il soit fertilisant et/ou toxique, sur les
communautés phytoplanctoniques de surface. Pour étudier une telle réponse, un mélange entre les
eaux de surface et les eaux hydrothermales a ainsi été effectué. La seconde expérience en
minicosmes, réalisée du 24 novembre au 2 décembre 2019, sera brievement présentée dans la
section 3.2. Toutefois, en raison de 1’échec du pompage des fluides hydrothermaux, cette

expérience ne sera finalement pas présentée dans le cadre de ce travail de these.



3.1. Protocole expérimental de I’expérience d’enrichissement en minicosmes

3.1.1. Systeme expérimental

Cette expeérience a été conduite au sein de réservoirs de 300 L, dénommés “minicosmes”,
dans lesquels le spectre et I’intensité de la lumiére peuvent étre finement contrdlés. A la
différence des expériences en bouteilles, de tels systémes experimentaux permettent (1) d’étudier
de nombreux parametres notamment de par la disponibilité de larges volumes et (2) de considérer
la dimension verticale étant donné que la matiére exportée durant 1’expérience va naturellement

étre évacuée a la base du dispositif. Le design expérimental est présenté en Figure 11-11.

M4

M8 M

M9

Figure 11-11. Représentation du systéme expérimental des expériences d’enrichissement en fluides hydrothermaux.
(a) Photographie présentant cinq des neuf minicosmes utilisés durant I’expérience et installés dans le container
ameénagé en salle blanche. (b) Schéma illustrant les différents constituants d’un minicosme avec A. le couvercle a
LEDs, B. la résistance chauffante, C. I’enregistreur de données de température, D. le capteur de PAR, E. le tuyau
d’échantillonnage (équipé ou non d’une (F) cartouche de filtration), G. I’hélice motorisée et H. le piége a particules.
(c) Schéma représentant la répartition aléatoire de chacun des minicosmes durant I’expérience. La zone verte
représente le sas d’entrée ou les opérateurs s’équipaient de blouses, charlottes, gants et chaussons propres dans le but
d’éviter toute contamination des systémes expérimentaux.

Ces réservoirs en polyéthyléne de haute densité (HDPE) sont “trace-metal clean” dans le
but d’éviter au maximum les possibles contaminations. lls ont une hauteur de 1,09 m, un
diamétre de 0,68 m et une superficie de 0,36 m2 pour un volume de 0,28 m®. Chaque réservoir est

équipé d’un couvercle contenant six rangées de LEDS (Alpheus©). Chacune de ces rangées est
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composée d’unités bleues, vertes, cyans et blanches mimant le spectre de la lumiére naturelle. Au
sein de chaque minicosme est installée une hélice rotative en chlorure de polyvinyle (Pvc),
laquelle crée de faibles mouvements de turbulence dans le but de mimer les conditions naturelles.
A la base conique de chaque réservoir, une bouteille en Hppe de 250 mL recueillant le matériel
exporté a été vissee sur une valve en PvcC restée ouverte pendant toute la durée de 1’expérience.
Les capteurs d’irradiance QsL-2100 (Biospherical Instruments Inc) et 1’enregistreur de données
de température HoBo TidbiT® v2 (Onset) permettent le suivi continu des radiations

photosynthétiqguement actives (PAR : 400-700 nm) et de la température.

Le systeme expérimental inclut un total de neuf minicosmes installés dans un container
isolé de la lumiére, climatisé et aménagé en salle blanche (filtration de 99,9 % des particules plus
grosses que 0,2 um par un filtre a air de haute efficacité HEPA). Avant 1’expérience, les
minicosmes ont été minutieusement lavés avec un nettoyeur a haute pression (Kéarcher®) puis
remplis d’un mélange d’eau douce et de surfactant (Decon™) pendant 24 h. Les réservoirs ont été
remplis avec de 1’eau douce acidifiée par ajout de gros volume de HCI (Suprapur, pH final ~2).
Apres 24 h, les minicosmes ont été vidés et rincés avec de 1’eau déionisee. Peu avant I’expérience,
la température du container a été ajustée 2 °C en-dessous du niveau de température mesuree in-
situ en surface. Ce réglage avait pour but de faciliter le maintien de la température de 1’eau au

sein des minicosmes a la valeur ciblée, soit identique a la température de surface in-situ.

Le protocole expérimental repose sur une approche par gradient avec un contrdle et sept
minicosmes enrichis avec des volumes croissants de fluides hydrothermaux allant de 1,8 % a
14,5 % du volume total ajouté aux eaux de surface (Figure I1-12). Le neuvieme minicosme a été
utilisé pour échantillonner les deux end-members (I’eau de surface non affectée par
I’hydrothermalisme puis les fluides hydrothermaux ; voir ci-apres dans les sections 3.1.2.1 et
3.1.2.2) pour I’ensemble des parametres et processus considérés avant leur mélange.
L’expérience de 216 h (~9 jours) a été réalisée a la station LD 5-T5 ou une source hydrothermale
peu profonde a été identifiée. Durant ces neuf jours, six temps d’échantillonnage ont ét¢ définis et
congus pour I’analyse d’un grand nombre de paramétres et processus biogéochimiques (Tableau
11-3).



End-member de surface

<
M M8 M6 M2 M4 M7 M5 M3
Enrichissement 0% [,8 % 3.6 % 55 % 73 % Q1 % 109 % 14,5 %
Volume de fluide ajouté OL 5L 0L 5L 20 L 25 L 0L 40 L
4

End-member du fluide

Figure 11-12. Protocole expérimental de 1’approche en gradient utilisée pour I’expérience de mélange. Les béchers représentent les end-members, c’est-a-dire, les
eaux de surface et le fluide hydrothermal échantillonnés pour I’expérience avant leur mélange. Les erlenmeyers représentent les minicosmes auxquels ont été
ajoutés différents volumes de fluides hydrothermaux (0 a 40 L), correspondant & une gamme d’enrichissement en fluide hydrothermal allant de 0 a 14,5 %.




Tableau I1-3. Liste des paramétres mesurés durant 1’expérience en minicosmes.

Parametre Méthode analytique Institut
Radiations photosynthétiquement actives Capteurs de PAR (mesurées en continu) Lov
Température Sonde a température (mesurée en continu)  Lov
Alcalinité totale Titration potentiométrique Lov
PH1 Spectrophotométrie Lov
Poc, PoN, ‘3c- Poc Spectrométrie de masse (EA-IRMS) Lov
Be-Dic Spectrométrie de masse (EA-IRMS) Lov
Concentrations en nitrate (échelle nanomolaire) Spectrophotométrie Lov
Pigments photosynthétiques HpPLC IMEV
Concentration en fer dissous FIA-CL Lov
Concentration en ammonium Fluorimétrie Lov
Fixation de N2 Spectrométrie de masse (EA-IRMS) Mio
Fixation de N2 cellule-spécifique NanoSIMS \Y/ITe)
Abondance et diversité en diazotrophes gPCR Mio
Production hétérotrophique Mesure de I’incorporation de leucine tritiée M0
Activité de la phosphatase alcaline Fluorimétrie Mio
Dip, Dop, AP-DoP Spectrophotométrie Mio
Concentrations en nutriments Colorimétrie Mio
Abondance en virus, bactéries et phytoplancton Cytométrie en flux AD2M
Abondance en nano-flagellés hétérotrophes Cytométrie en flux BiorIiC
Abondance en micro-autotrophes et -hétérotrophes ~ Flowcam Lov
Métaux traces dissous IcP-Ms LEMAR
Spéciation organique du fer et du cuivre Electrochimie, voltamétrie QUIMA
Concentrations en thiols Electrochimie Liverpool
Concentration en Fe(ll) FIA-CL LEMAR
Cinétique d’oxydation du Fe(II) FiA-CL LEMAR
Matiere organique dissoute Chromatographie d’exclusion stérique LEMAR
Carbone organique dissous Analyseur de carbone organique total Mio
Matiere organique dissoute colorée Spectrophotométrie Mio
Matiére organique dissoute fluorescente Spectrofluorométrie MIo
Meétabolisme de 1’oxygéne Spectrométre de masse [\V/[To)
Abondance et diversité en mésozooplancton Zooscan Lov
Abondance et diversité en phytoplancton Flowcam Lov
Matiére exportée (piéges a sédiments) IcP-OEs Lov

Notes. Sont inscrits en italique les paramétres qui seront discutés dans le présent manuscrit, en violet les parameétres
mesurés par mes soins dans le cadre de ce travail de these, en bleu les parametres mesurés par des collaborateurs
(plateformes, autres laboratoires) et en noir les parametres mesurés des collaborateurs mais dont les données ne sont
toujours pas disponibles a ce jour. Bien que certains paramétres aient été analysés par des collaborateurs,
I’interprétation de I’ensemble des données dans le cadre de 1’expérience était au cceur du travail de thése. Des
abréviations ont été utilisées pour faciliter la lecture de ce tableau (voir la Liste des abréviations).
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3.1.2. Echantillonnage des end-members et protocole de mélange

Les end-members réferent aux deux eaux de mer échantillonnées avant leur mélange au
sein des minicosmes. Ainsi, I’end-member de surface correspond a 1’eau de mer de surface avant
mélange et I’end-member du fluide correspond au fluide hydrothermal échantillonné avant
mélange. Le protocole de mélange est présenté en Figure 11-12 et la position d’échantillonnage
des end-members est présenté en Figure 11-13.

_"

26-NOV-2019

0.1 0.15 0.2
Composite Ocean Colour Image - Chl-a concentration (mg/m?®)

Figure 11-13. Carte de 1I’Océan Pacifique Sud-Ouest illustrant le transect de la campagne océanographique TONGA
(traits blancs). La position des end-members échantillonnés pour 1’expérience en minicosmes est représentée par un
triangle rouge pour ’end-member du fluide et par un carré bleu pour I’end-member de surface. Notez qu’un effort a
été fait pour échantillonner des eaux relativement pauvres en chlorophylle-a pour I’end-member de surface (< 0.1 mg
m).

3.1.2.1. Echantillonnage des eaux de surface

Les neuf minicosmes ont été remplis avec de 1’eau de surface échantillonnée a la bordure
ouest de la gyre Pacifique Sud, précisément a 21.69 °S, 174.74 °W, située en dehors de
I’influence de I’activité volcanique et caractérisée par de faibles contenus en chlorophylle-a (<

0.1 mg m3). L’eau de mer a été pompée a 5 m a 22 h (heure locale) en utilisant une pompe
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péristaltique a haut debit (TecamySer®) afin d’altérer le moins possible les communautés
naturelles. Afin de s’assurer du remplissage homogeéne des minicosmes, le flux a été divisé au
sein de neuf tuyaux en HDPE distribuant simultanément 1’eau au sein des différents réservoirs. Le
remplissage des minicosmes a duré environ 2 h, rincage inclus, et chacun a été rempli a 275 L. Le
neuviéme minicosme, nommé M9, a été échantillonné le jour suivant, a 6 h, pour la mesure de
I’ensemble des paramétres et processus qui seront étudiés durant 1’expérience avant son mélange
avec les fluides (voir Tableau 11-3). Ce prélevement était nécessaire pour caractériser les
conditions biogéochimiques de 1’end-member de surface juste avant qu’elle ne soit mélangée
avec les fluides hydrothermaux. Le volume restant dans le minicosme M9 a été tamisé sur 200
pHm pour la détermination de 1’abondance et de la diversité du mésozooplancton puis rincé a 1’eau

déionisée.

3.1.2.2. Echantillonnage des fluides hydrothermaux

Les fluides hydrothermaux ont été prélevés a 9 h 30 (heure locale) en station LD 5-T5 ou
a été identifiée une source hydrothermale peu profonde. Le pompage a été fait a 200 m (i.e., ou
les plus fortes anomalies acoustiques et chimiques ont été mesurées) avec la pompe péristaltique
précédemment utilisée. Cette stratégie a permis de remplir le neuvieme minicosme a 275 L. Les
échantillons des différents paramétres et processus nécessaires a la caractérisation de I’end-
member du fluide (voir Tableau I1-3) ont pu étre collectés, a I’exception tamisage du volume

restant pour la détermination du mésozooplancton qui n’a pas été effectuée.

3.1.2.3. Protocole de mélange des deux end-members

Aprés collecte des échantillons nécessaires a la caractérisation des deux end-members,
I’eau de surface a été mélangée au fluide hydrothermal suivant I’approche en gradient
schématisée en Figure 11-12. Dans chacun des huit minicosmes, des eliminations volumétriques
précises de 1’eau de surface ont été effectuées avant d’étre remplacée par le méme volume de
fluide hydrothermal dans le but de garder un volume final de 275 L dans I’ensemble des

minicosmes. Par exemple, étant donné que 5 L de fluide hydrothermal doivent étre ajoutés au



minicosme M8, alors 5 L d’eau de surface avait été préalablement ¢éliminé de ce minicosme. Il est
a noter que le mélange entre les deux end-members différaient de 13 h en raison du pompage
chronophage des end-members et du temps de trajet relativement long entre les deux positions

d’échantillonnage.

3.1.3. Derniers réglages et lancement de 1’expérience

Immédiatement aprés mélange, 260 mg de bicarbonate marqué au carbone 13 (c;
Sigma-Aldrich®) ont été ajoutés dans I’ensemble des minicosmes afin de suivre 1’incorporation
du carbone inorganique dissous (Dic) dans le carbone organique particulaire (Poc). La quantité

ajoutée a été déterminée dans le but d’atteindre une signature initiale en *c-Dic d’environ 500 %o.

Les hélices rotatives présentes dans chaque minicosme ont été réglées a 9 rotations par
minute afin de créer un léger mouvement de turbulence permettant le maintien en suspension des
particules. Un cycle jour:nuit de 12:12 h a été simulé avec un maximum d’irradiance de ~735
umol de photons m s atteint entre 9 h 30 et 17 h (heure locale). La température de 1’eau de mer
contenue dans chaque minicosme a été régulée durant la totalité de I’expérience a la valeur in-situ
en surface (25,7 °C) en utilisant des résistances chauffantes (500 W, Aquamedic™) controlée par
des unités de régulation de température (Corema™). L’ensemble des minicosmes a ainsi été laissé
sous ces conditions durant I’enti¢reté de 1’expérience, mimant ainsi les conditions in-situ

observées en surface dans 1’Océan Pacifique Sud-Ouest, durant la campagne TONGA.

3.1.4. Echantillonnage

Six temps d’échantillonnage ont été définis durant les neuf jours d’expérience : 12 h, 24 h
(jour 1), 48 h (jour 2), 96 h (jour 4), 144 h (jour 6) et 216 h (jour 9) apres le mélange des deux
end-members. Certains échantillons nécessitant de petits volumes d’échantillonnage, tels que les
échantillons destinés a la cytométrie ou aux mesures de production hétérotrophique, ont été
collectées quotidiennement. Dans le présent manuscrit, seuls les parameétres et processus inscrits

en italique dans le Tableau I1-3 seront présentés en Section 3.3 et discutés dans le Chapitre 1V.



L’ensemble des échantillons a été préleve dans les conditions les plus propres possibles,
les opérateurs étant équipés de blouses, charlottes, gants longs et courts ainsi que de chaussons
dans le but d’éviter toute contamination (Figure 11-14). lls ont été collectés par gravité et sans
filtration a 1’aide d’un tuyau d’échantillonnage fixé a chaque minicosme, a 1’exception des
échantillons de nutriments et de métaux traces qui ont été filtrés sur des cartouches stériles

Sartobran® 300 (préfiltration de 0,45 um et filtration finale de 0,2 pum).

Figure 11-14. Photographies prises lors de 1’expérience en minicosmes illustrant (a, ) les prélevements durant
I’expérience ou les opérateurs étaient équipés de blouses, charlottes, doubles gants (longs sur courts) et chaussons
pour minimiser les risques de contamination. Chacune des boites contient I’ensemble du flaconnage des différents
échantillons a prélever sur ce temps d’échantillonnage. (b, d) Photographies de la magnifique équipe

d’échantillonnage avec, du premier au second plan, Chloé Tilliette, Fred Gazeau, Cécile Guieu et Elvi Pulido-Villena.
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3.2.Seconde expérience d’enrichissement en minicosmes

Durant la campagne TONGA, une seconde expérience d’enrichissement en minicosmes a été
effectuée dans la méme visée : étudier les effets potentiels des fluides hydrothermaux sur les
communautés planctoniques de surface. Bien que le design expérimental fat sensiblement le

méme que celui présenté en section 3.1, quelques changements y ont toutefois été appliqués.

3.2.1. Détails de I’expérience et protocole de mélange

Cette expérience de 192 h (8 jours) s’est déroulée du 24 novembre au 2 décembre 2019 et
s’est focalisée sur les fluides hydrothermaux relargués par la source identifiée en station LD 10-
TS5, a une profondeur d’environ 300 m. A la suite de la premiére expérience, il a été décidé de
réduire le volume de fluide hydrothermal ajouté dans chaque minicosme étant donné que le plus
petit volume ajouté (5 L) semblait avoir un effet sur les communautés (d’aprés les données de
fluorimétrie acquises immédiatement apres chaque pas d’échantillonnage ; Figure 11-15). Ce
nouveau gradient de mélange, incluant des proportions réduites de fluides hydrothermaux (0,4 et
0,7 %), est présenté en Figure 11-16.

<

Chlorophylle-a (ug L'

o 2 4 6 8
Temps (jours)

Figure 11-15. Dynamique temporelle de la biomasse en chlorophylle-a (ug L™?) pour le gradient d’ajout de fluide
(en % du volume total du minicosme). Les valeurs mesurées pour les end-members de surface et du fluide sont

représentées par un carré gris vide et plein, respectivement.



3.2.2. Echantillonnage des end-members

L’échantillonnage de 1’end-member de surface, prélevé pour cette expérience a 19.52 °S,
173.64 °W, a été realisé suivant le protocole exact décrit en section 3.1.2.1. En raison de la
procédure délicate et chronophage utilisée pour la premiere expérience (voir section 3.1.2.2) et
des besoins volumétriques plus restreints (137 L) pour 1’end-member du fluide hydrothermal, une
autre stratégie a été employée pour son prélevement. L’échantillonnage des fluides
hydrothermaux a été effectuée a 1’aide d’une rosette CTD equipée de 12 bouteilles Niskin (12 L
chacune) a 19.42 °S, 175.13 °W. Toutes les bouteilles ont été fermeées au-dessus de la source
identifiée a la station LD 10-T5, a environ 300 m. La rosette a ensuite été remontée et placée pres
du container aménagg en salle blanche. Dans le but d’éviter au maximum les contaminations, des
tuyaux trace-metal clean connectés a une pompe péristaltique ont été utilisés pour vider les
bouteilles Niskin dans du flaconnage propre placé directement dans la salle blanche. Des
additions volumétriques précises de I’end-member du fluide ont ainsi pu étre effectuées dans
chaque minicosme, aprés élimination du méme volume d’eau de surface. Aprés cette étape, les
échantillons de cet end-member ont pu étre prélevés de la méme maniére pour 1’analyse de
I’ensemble des paramétres et processus considérés durant I’expérience. La liste des parametres et

processus étudiés est identique a celle de la premiére expérience (Tableau I1-3).

3.2.3. Exclusion de I’expérience de ce travail de thése

L’analyse et le traitement des paramétres et processus étudiés au cours de cette seconde
expérience par I’ensemble des laboratoires impliqués permettent finalement de conclure qu’un
apport en eaux profondes, riches en nutriments, a probablement été réalisé, a défaut de 1’ajout de
fluides hydrothermaux initialement ciblé. Au contraire de la station LD 5-T5 ou les anomalies
acoustiques étaient larges et fortes, celles identifiées en station LD 10-T5 étaient plus diffuses et
multiples. Il est ainsi vraisemblable que le pompage du fluide hydrothermal ait été effectué de
maniére moins précise, notamment en raison de la faiblesse de la source identifiée a cette station.
Cette seconde expérience n’était donc qu’une expérience d’enrichissement en nutriments, qui,
bien qu’intéressante, ne s’inscrit pas dans le contexte de ce travail de these. Pour cette raison, il a

été décidé de I’exclure de ce présent manuscrit.



Enrichissement

Volume de fluide ajouté

End-member de surface

<
M M2 M7 M8 M6 M4 M5 M3
0 % 0,4 % 07 % 1.8 % 36 7,39 10,9 % 14,5 %
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End-member du fluide

Figure 11-16. Protocole expérimental de ’approche en gradient utilisée pour la seconde expérience de mélange. Les béchers représentent les end-members, c’est-
a-dire, les eaux de surface et le fluide hydrothermal échantillonnés pour I’expérience avant leur mélange. Les erlenmeyers représentent les minicosmes auxquels
ont été ajoutés différents volumes de fluides hydrothermaux (0 & 40 L), correspondant a une gamme d’enrichissement en fluide hydrothermal allant de 0 a 14,5 %.
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3.3. Méthodes analytiques des échantillons prélevés

Dans cette section seront présentées les méthodes d’analyse des échantillons prélevés au
cours de la premiére expérience en minicosmes. Il est & noter que seuls les protocoles des
parametres et processus juges pertinents pour ce travail de thése y seront décrits plus en détails

(voir les parametres présentés en italique dans le Tableau 11-3).

3.3.1. Chimie des carbonates

Les différents paramétres de la chimie des carbonates ont pu étre déterminées grace au
package seacarb implémenté sur le logiciel R et développé par Lavigne & Gattuso (2010). Les
mesures de pHt (pH sur I’échelle totale) et d’alcalinité totale (A1) prérequises pour de telles
estimations ont ¢été réalisées durant la totalit¢ de I’expérience selon les méthodes décrites ci-
dessous (voir sections 3.3.1.1 et 3.3.1.2). Combinées avec les données de salinité et de
température mesurées au sein des minicosmes, ces valeurs ont permis de déduire de précieux
parametres, notamment les concentrations en DIC qui seront utilisées a posteriori pour le calcul

de la production nette de la communauté (Ncp).
3.3.1.1.  pH sur [’échelle totale

A chaque temps de prélévement, 300 mL d’eau de mer ont été prélevés dans des
bouteilles Bobp (Biological Oxygen Demand) en faisant déborder complétement 1’échantillon pour
éviter la présence de gaz. Celui-ci a été rapidement fermé avec un bouchon en borosilicate et

analysé dans les 2 h suivant le prélevement.

Les valeurs de pHt ont été mesurées avec un spectrophotométre Agilent® Cary60 UV-
Vis. Les échantillons ont éteé transférés dans des cellules en quartz de 30 mL pour en mesurer les
absorbances a 434 et 578 nm, valeurs correspondant au maximum d’absorbance des especes
acides et basiques, respectivement. Ces mesures ont été faites avant et apres ajout de 50 pL de
violet de méta-crésol purifié, un indicateur de pHt variant du jaune (pHr neutre) au violet (pHt
basique), suivant la méthode initialement décrite par Dickson et al. (2007). Le pHr a ensuite été
calculé a partir des valeurs d’absorbances en utilisant la formule et les constantes décrites par Liu

etal. (2011) :



P Ai{/A, — 0,00691 3
por = piy 0810 2,2220 — A, /A, * 0,1331 3)
ou
1245,69
pK, = (T/—K) + 3,8275 + 0,00211 = (35— 5) (4)

avec T, la température en °C, A1, I’absorbance a 578 nm, Ao, I’absorbance a 434 nm, S, la

salinité, et K, la constante de dissociation.

Les valeurs de pHt des échantillons étant dépendantes de la température, elles ont été
mesurées pour chaque échantillon au moment de la mesure a 1’aide d’un thermomeétre digital
(Traceable®) afin d’ajuster la valeur obtenue a la température expérimentale souhaitée (25-26 °C

selon les minicosmes).

La précision des mesures de pHt (0,007 unités de pH) a été estimée en utilisant une
solution tampon Tris (salinité de 35) fournie par Andrew Dickson (Scripps Institution of

Oceanography, UsA).

3.3.1.2. Alcalinité totale

Les échantillons de 500 mL destinés aux mesures d’At ont été empoisonnés dans les
quelques minutes suivant le prélevement avec 100 puL de chlorure de mercure (HgCl2; 0,02 %).
L’AT a été mesurée par le biais d’un titreur (Metrohnm® Titrando 888) et une électrode en verre
(Methrom® Ecotrode Plus) calibrée en utilisant (1) des tampons NBs (pH 4,0 et 7,0 pour
s’assurer que la pente suit la loi de Nernst) puis (2) une solution tampon TRis (salinité de 35,
fournie par Andrew Dickson, Scripps Institution of Oceanography, USA). Des titrations en
triplicat ont été effectuées sur des sous-échantillons de 50 mL a 25 °C, et I’At a été mesurée telle
que decrit par Dickson et al. (2007). Les titrations du matériel certifié, fourni par Andrew
Dickson (Scripps Institution of Oceanography, UsA), ont retourné une valeur d’At de 2209,4 +

3,2 umol kg (n = 21), en accord avec la valeur consensus de 2212 pmol kg (batch #186).



3.3.2. Concentrations en éléments nutritifs

Les échantillons destinés aux mesures des concentrations en éléments nutritifs ont été

filtrés par gravité a travers une cartouche Sartobran® stérile et préleves dans des flacons en HDPE.

3.3.2.1. Concentrations en nitrates et nitrites a l’échelle nanomolaire

Les 60 mL d’échantillon collectés ont été acidifies a pH 1,7 avec du HCI Ultrapure

(Merck, 0,2 %) et congelés a -20 °C jusqu’a leur analyse.

Les concentrations en NOs™ (nitrate) et NO2™ (nitrite), suspectées comme étant trés peu
concentrées, ont été déterminées par une technique nanomolaire en utilisant une cellule capillaire
a guide d’ondes liquides (Lwcc) possédant une longueur de fibre de 2,5 m (Figure 11-17a). Le
NO, a été détecté grace a la réaction de Griess, ou le sulfanilamide et le N-1-naphtyl-
éthylénediamine (NED) réagissent avec le NO2™ pour former un composeé rose détectable a 540 nm.
Briévement, les échantillons ont été décongelés 24 h avant I’analyse, dans le noir, a température
ambiante. Dans un aliquot de 15 mL ont été ajoutés 2 mL de sulfanilamide et 2 mL de NED.
L’échantillon a ensuite été mesuré a la Lwcc aprés 15 minutes, temps nécessaire a la réaction de

diazotation.

Comme il est impossible de déterminer les concentrations en NOz™ dans une solution, 15
mL d’échantillon (mélangé a 10 mL de tampon d’imidazole) ont préalablement été réduits en
NOz avec une colonne réductrice de cadmium-cuivre (Figure 11-17b ; Aminot & Kérouel, 2004).
Cette colonne a été réalisée avant la série d’analyse des échantillons avec du cadmium en grains
et une solution de sulfate de cuivre (2 %) dans un tube souple d’environ 15 cm de long bouché
par de la laine de quartz. Le réducteur a été activé par passage de 500 mL d’une solution
concentrée de NOs™ (100 pmol L ; Hansen & Koroleff, 1999). Il est & noter que la préparation de
la colonne cadmium-cuivre est périlleuse puisque le réducteur ne doit jamais entrer en contact
avec D’air (visible par le passage des grains a une couleur noiratre), lequel peut alterer
significativement 1’efficacité de réduction (Figure I1-17c ; Sorte & Basak, 2010). Aprés passage
dans la colonne, les échantillons réduits ont été analysés de la méme maniéere que les échantillons

destinés a la mesure du NOy". La concentration en NOs d’un échantillon a été estimée en



corrigeant la concentration obtenue (contenant a la fois NO2 et NOz") avec celle du NO2 du
méme échantillon. Les limites de détection ont été déterminées par des mesures répétées de

blancs analytiques et étaient de 0,9 nmol L.

Certains échantillons étant trop concentrés pour étre analyseées avec la méthode Lwcc
sans dilution, ils ont été mesurés en paralléle avec un autoanalyseur afin de valider les mesures
(SEAL Analytical Autoanalyser 3 H4®, voir section 3.3.2.2).

3.3.2.2. Concentrations en phosphates et silicates

Aprés chaque prélevement, les échantillons filtrés ont été congelés a -20 °C jusqu’a leur
analyse en laboratoire. Les mesures ont été realisées avec un autoanalyseur SEAL Analytical
AA3 H4® piloté par le logiciel AACE. Les blancs et la calibration ont été réalisés avec de 1’eau
de mer artificielle. L étalonnage encadre une gamme de concentration réalisée avec des standards
de concentration connue OsiL (IAPSO Standard Sea-Water Service, Ocean Scientific
International Ltd). Celles-ci allaient de 0 a 1 pmol L™ pour le NO; et le phosphate inorganique
dissous (DIP) et de 0 & 10 umol L™ pour le Si(OH)4 (silicate) et le NO3z™. Les méthodes de dosage
sont issues d’Aminot & Keérouel (2004).

La méthode de dosage du Dip repose sur la réaction du Dip avec le molybdate qui va
former, en présence d’antimoine, de I’acide phosphomolybdique. Cet acide sera ensuite réduit par

I’acide ascorbique en un composé bleu mesurable a 880 nm.

La méthode de dosage du silicate (Si(OH)4) repose sur la réaction du Si(OH)s avec le
molybdate, formant de 1’acide silicomolybdique. Il sera ensuite réduit par 1’acide ascorbique en

un composé bleu mesurable a 820 nm.

La méthode de dosage du NOs™ et du NO>™ repose sur la réaction de Griess, détaillée dans
la section 3.3.2.1. Seuls les échantillons soumis a une dilution pour I’analyse a la Lwcc ont été

analyses selon cette méthode.
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Figure [1-17. Schéma analytique des mesures de nitrites et de nitrates a 1’échelle nanomolaire. (a) Schéma
expérimental de I’analyse des nitrites contenus dans un échantillon par la méthode de Lwcc. (b) Protocole pour la
réduction des nitrates en nitrites. La valve trois voies est équipée d’une vanne permettant le passage de 1’échantillon
vers le bécher “poubelle” ou vers la colonne de réduction. Cette valve constitue une sécurité additionnelle en cas
d’entrée de bulles d’air dans le circuit, ces derniéres étant alors manuellement redirigées vers le bécher “poubelle”.
(c) Stratégie employée pour la mise en colonne du réducteur Cd-Cu, évitant ainsi tout contact des grains avec ’air.
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3.3.2.3. Concentrations en fer dissous

Les echantillons collectés pour la détermination des concentrations en fer dissous ont été

prélevés et mesurés par FIA-CL suivant le protocole détaillé en section 2 de ce chapitre.

3.3.3. Diversité et abondance en espéces phytoplanctonigues
3.3.3.1. Diversité et abondance en picocyanobactéries

Des échantillons de 7 mL ont été prélevés quotidiennement durant 1’expérience et fixés
dans un mélange contenant 0,01 % de Pluronic F-68 et 0,25 % de glutaraldéhyde. lls ont ensuite
été immédiatement flash-congelé dans de 1’azote liquide et stockés au -80 °C en attente de
I’analyse. Les échantillons ont été analysés et traités a la Station Biologique de Roscoff par
I’unité de recherche AD2M (Adaptation et Diversité en milieu marin) tel que décrit par Marie et al.
(1999). Brievement, 1 mL d’échantillon décongelé a été transféré dans un cryotube et analysé en
utilisant un cytometre en flux BD FAcsCanto™ Il équipé de lasers de 488 et 633 nm. Le signal a
été déclenché sur la fluorescence rouge et les échantillons ont été analysés pendant 3 minutes a
un débit de 100 pL min™. Les populations de Synechococcus sp. ont été discriminées des cellules
de Procholorococcus sp. de par la présence du pigment de phycoérythrine (fluorescence orange ;
Figure 11-18).
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Figure 11-18. Représentation schématique de 1’analyse en cytométrie en flux avec identification des deux genres de
cyanobactéries : Synechococcus sp. et Prochlorococcus sp.
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3.3.3.2. Diversité et abondance en pigments photosynthétiques

Un volume de 2,7 L a été échantillonné dans les minicosmes et filtré dans les 2 h suivant
le prélévement sur des filtres en fibre de verre GF/F de 25 mm (Whatman™ ; 0,7 um). Apres
filtration, les filtres ont été transférés dans des cryotubes, congelés avec de I’azote liquide et
stockés a -80 °C en attente d’analyse. Neuf mois apres leur collecte, les échantillons ont été
traités par la plateforme analytique SAPIGH a I’Institut de la Mer de Villefranche (IMEV, France).
Les filtres ont été extraits & -20 °C durant 1 h dans une solution de méthanol de 3 mL (100 %)
contenant un standard interne d’acétate de vitamine E (Sigma-Aldrich®) avant d’étre broyés par
sonication. Les extraits ont été clarifiés une heure plus tard par filtration sous vide et analysés
dans les 24 h sur un systeme de chromatographie liquide a haute performance (HpLC ; Agilent

Technologies® 1200 series) complet permettant la séparation des pigments un a un.

Briévement, cette méthode repose sur un gradient de séparation d’un mélange de
méthanol (70 %) et de tétrabutylammonium (30 %) et d’une solution de méthanol pure (100 %).
L’absorption des pigments a été mesurée par un détecteur a barrettes de diodes sur 450 nm, a
’exception de la chlorophylle-a qui a été détectée a 667 nm. La biomasse en pg L™ de chaque
pigment a été calculée a partir de I’aire des pics d’absorption apres correction par des standards
de calibration externe et interne (acétate de vitamine E). La contribution de chaque pigment
identifié a été calculée a partir de la concentration pigmentaire totale et leur interprétation
taxonomique a été extraite des travaux de Uitz et al. (2006). Ainsi, la biomasse en haptophycées
(2-20 um), diatomées et dinoflagellés (> 20 um) a été estimée a partir des pigments de 19°-

héxanoyloxyfucoxanthine, fucoxanthine et péridinine, respectivement.
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3.3.4. Concentrations en carbonate organique particulaire et 83C

Des échantillons de 2,7 L d’eau de mer ont été filtrés a travers des filtres GF/F de 25 mm
pré-calcinés et pre-peses. Apres filtration, les filtres ont été séchés dans une étuve a 60 °C puis
pesés. Peu avant I’analyse, chaque échantillon a été acidifié avec du HCI 2 N dans le but

d’éliminer la matiére inorganique et a été transféré dans des capsules en étain.

Les échantillons ont été mesurés par un analyseur élémentaire couplé a un spectrometre
de masse a rapport isotopique (EA-IRMS; Vario Pyrocube-Isoprime 100, Elementar®) tel
qu’illustré en Figure 11-19. Brievement, I’EA a converti la matiere organique présente sur les
filtres en CO; a I’aide d’une combustion a 900 °C dans un environnement saturé en N2 et O. Les
gaz résultants (N2, NOx, H20, Oz, CO>) ont été balayés par un courant d’hélium dans des fils de
cuivre maintenus a 600 °C dans le but d’¢liminer 1’02 et de convertir le NOx en Na. L’cau a été
éliminée grace a un piege de perchlorate de magnésium. Le N et le CO> finaux ont été séparés
par un chromatographe en phase gazeuse avant d’étre envoyés dans une interface diluant le
volume gazeux entrant dans I’IRMS. Les molécules ont ensuite été ionisées dans 1I’IRMS par un
faisceau d’électrons avant d’étre accélérées a haute vitesse vers des cuves de Faraday. La force
du champ magnétique et la tension d’accélération (dépendantes du rapport ™/chage ; M/2)
déterminent la trajectoire des ions et ont permis de détecter les ions de rapport ™/, égal a 44 et 45
(32CO; et 3CO,, respectivement). L’aire du pic du chromatogramme finalement obtenue est
proportionnelle au nombre d’ions détectés. Les résultats obtenus aprés analyse de ces échantillons

ont permis de caractériser le Poc ainsi que la signature isotopique du carbone (513C).

3.3.5. Matiéres organiques dissoutes

3.3.5.1. Matiere organique dissoute fluorescente

Les échantillons pour la matiére organique dissoute fluorescente (FDOM) ont été

collectées dans des flacons en verre pré-calcinés. lls ont été filtrés juste apres la collecte a travers



des filtres GF/F pré-calcinés a 1’aide d’un systéme de filtration sous vide. Les filtrats résultants
ont été transférés dans des fioles de verre ambré de 100 mL pré-calcinées et scellées de bouchons
revétus de Teflon®. Les échantillons ont été stockés au noir & -20 °C en attente de leur analyse.

Dans les trois mois suivant la collecte, les mesures de FDOM ont été effectuees avec un
spectrofluorometre F-7000 (Hitachi®) par le Mediterranean Institute of Oceanography (Mi0).
Les matrices d’excitation-émission (EEMs) ont été réalisées sur des gammes de longueurs d’onde
d’excitation (Aex) de 200-500 nm et d’émission (Aem) de 280-550 nm. Les EEMS ont été corrigés
en fonction des blancs, normalisés par Raman et convertis en unités de sulfate de quinine (Qsu ;
intensité de fluorescence). Les EEMS ont été traitées avec une analyse factorielle paralléle
(PARAFAC) exécutés en utilisant la toolbox DomMFluor v1.6 fonctionnant sous MatLab® 7.10.0
(R2010a) permettant 1’identification des fluorophores principaux, tel que décrit par Ferretto et al.
(2017) et Tedetti et al. (2016, 2020).

3.3.5.2.  Composes thiolés

Les échantillons destinés a 1’analyse des thiols ont été filtrés au travers de cartouches
Sartobran® puis collectés dans des flacons en LbPE de 125 mL. lls ont été stockés a -20 °C dans

deux sacs plastiques étanches jusqu’a leur analyse.

Peu avant 1’analyse, les échantillons ont été décongelés a température ambiante, au noir.
Les concentrations en thiols ont été mesurés a la Liverpool University en utilisant un
potentiométre Metrohm pAutolab de type 11 relié a une cellule voltammétrique équipée de trois
électrodes (Figure 11-20). L’électrode de travail était une électrode a goutte de mercure
suspendue alors que I’électrode de référence était une électrode Ag/AgCI (argent/chlorure
d’argent) remplie de chlorure de potassium (KCI) saturé a 3 mol L. L électrode auxiliaire était,

quant a elle, une tige de carbone vitreux.

La méthode voltammeétrique utilisée était similaire a celle de Pernet-Coudrier et al. (2013).
Briévement, un aliquot d’échantillon de 10 mL a été transféré dans une cellule voltammétrique en
quartz nettoyée a 1’acide sous une hotte a flux laminaire et acidifié a pH 2 avec du HCI Ultrapur.

La solution a été spikée avec 30 pL de molybdéne(V1) a 10 ppm et purgée avec du N2 (99,9 %)



durant 5 minutes. Un potentiel de dépdt de 0 V a été appliqué pendant 150 secondes sous
agitation, suivi d’un temps de repos de 5 secondes. En utilisant un mode d’impulsion
différentielle, le balayage du potentiel s’étendait de 0 a -0,65 V. Les concentrations des composés
ont été déterminées par ajout d’étalon de thioacétamide (TA ; Fisher Scientific) et de glutathion
(GsH ; Sigma-Aldrich). Deux additions ont été faites pour chaque échantillon et chaque addition
a été suivie de quatre mesures. La hauteur du pic a ét¢ mesurée a 1’aide du logiciel ECDSOFT

(Electrochemical Data SoFTware ; Omanovi¢ & Branica, 1998).
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Figure 11-20. Schématisation de la mesure des composés thiolés avec la cellule voltammeétrique équipée des trois
électrodes et reliée au potentiométre.

3.3.6. Processus biologiques

3.3.6.1. Production cumulée nette de la communauté

La production primaire nette des communautés présentes au sein de chaque minicosme a
été estimée en accord avec le protocole de marquage au *3C décrit par Maugendre et al. (2017).

Les données de marquage au *C sont exprimées par la notation delta () par rapport au standard
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Vienna Peedee Belemnite (\VPDB). Le rapport isotopique du carbone a été calculé pour le Poc et

le DIC comme suit :

R. ] — 613Céchantillon xR (5)
échantillon 1000 + 1 VPDB

avec Rveps = 0,0111797.

La fraction de 13C relative au Poc et au Dic a été calculée selon la formule suivante :

R
BF = —— 6
R+1 ()

avec R = 13C/C.

L’excés en 13C relatif au Poc et au Dic a été obtenu via le calcul du ABF qui se résume a
la soustraction de la fraction de 3C de 1’échantillon a celle de I’end-member de surface utilisée
pour le mélange (*3Fachantilion — **Fend-member). Les taux d’incorporation absolus (umol C L) ont été

calculés en utilisant le ABF via la formule issue de I’étude de de Kluijver et al. (2010) :

13C-POC = A3F = [POCléchantition (7)

Finalement, les concentrations en 3C ont été converties en Poc frais total selon la

formule suivante :

AP Fpoc
Nouveau POC = T [POC] (8)
DIC

ol ABFp, et AB3Fp, . référent aux valeurs en exces, [Poc] est la concentration de Poc en pumol
cL:

La production cumulée nette de la communauté est finalement calculée comme suit :

13 A nouveau POC
NCP-°C = AT 9




ou “A nouveau Poc” réfere aux différences de concentration en Poc entre deux temps
d’échantillonnage consécutifs et “At” référe a la différence de temps entre ces deux mémes temps

d’échantillonnage.

3.3.6.2. Fixation de diazote

Les taux de fixation de N, ont été mesurés en utilisant la technique de bullage au °N,
(Montoya et al., 1996). Cette méthode a été préférentiellement choisie dans le but d’éviter toute
potentielle contamination en métaux traces ou matieres organiques dissoutes (Klawonn et al.,
2015), ces deux éléments ayant été démontrés comme controlant la fixation de N2 ou I’expression

du géne nifH dans la région (Benavides et al., 2017 ; Moisander et al., 2012).

A chaque jour de prélévement, des échantillons de 2,25 L ont été collectés dans des
bouteilles en polycarbonate lavés a I’acide. Ils ont immédiatement été spikés avec 2 mL de °N;
(98,9 %, Cambridge isotopes) puis incubés sur le pont dans des incubateurs reliés a I’eau de mer
de surface. L’exposition a des irradiations spécifiques a été controlée a 1’aide d’un écran bleu.
Les incubations ont été arrétées en filtrant la totalité du flacon d’incubation sur des filtres GF/F
pré-calcinés (450 °C, 6 h). Les filtres ont ensuite été séchés dans une étuve a 60 °C pendant 24 h
avant 1’analyse du rapport *>N/*N et de 1’azote particulaire avec un EA-IRMs (Integra 2, SerCon
Ltd) au Mio tel que décrit dans Bonnet et al. (2018).

3.3.7. Matériel exporté

A la fin de I’expérience, les piéges a particules ont été retirés, fermés et stockés & 4 °C au
noir dans une solution de formaldéhyde (5 %) en attente de I’analyse. Les échantillons ont été
traités suivant le protocole standard suivi a la “Cellule Pieges”, un service national de 1’INSU-
CNRs francais. Apres le retrait des nageurs (zooplancton), les échantillons ont été rincés trois fois
dans de I’eau MilliQ afin de retirer les sels puis ont été lyophilisés. La quantité totale de matériel
collectée a été pesée afin d’estimer la totalité du flux exporté. Plusieurs aliquots ont ensuite éeté

pesés pour estimer les composants suivants : le carbone total, le Poc ainsi que les éléments



majeurs (Al, Ca — calcium, Fe) et mineurs (Co, Cr — chromium, Cu, Li — lithium, Mn, Ni, Sr —

strontium, Zn) exportés durant I’expérience (Figure 11-S1).

Le carbone total a été mesuré avec un analyseur élémentaire CHN (2400 Series Il CHNS/O
Elemental Analyzer, Perkin Elmer®) sur des aliquots de 3-4 mg issus des échantillons
déshydratés. Le Poc a été mesuré de la méme maniére, apres avoir éliminé le carbone

inorganique par acidification avec du HCI 2N.

Les aliquots destinés a 1’analyse des éléments majeurs et mineurs ont été préalablement
digérés a 1’acide. Ces digestions ont ¢té effectuées sur des aliquots de 20 mg dans des fioles en
Teflon® par ajout d’acides de qualité Suprapur (en suivant deux étapes: (1) 1 mL d’acide
nitrique (HNO3™ ; 65 %) suivi d’un mélange de (2) 500 pL de HNO3™ (65 %) et de 500 pL d’acide
fluorhydrique (HF ; 40 %). Les concentrations en éléments majeurs et mineurs ont été mesurées
par IcP-OEs (spectrométrie d’émission optique reliée a un plasma a couplage inductif, Perkin-
Elmer® Optima 8000). L’appareil a été calibré a ’aide d’une gamme étalon réalisée a partir
d’une solution standard multi-élémentaire Certipur® contenant 23 éléments (Ag — argent, Al, B —
bore, Ba — baryum, Bi — bismuth, Ca, Cd, Co, Cr, Cu, Fe, Ga — gallium, In — indium, K —
potassium, Li, Mg — magnésium, Mn, Na — sodium, Ni, Pb, Sr, Tl — thallium, Zn) dilués a 1000
mg L dans une solution de HNO3™ a 5-10 %. La courbe de calibration a été réalisée sur 0-1000
ppb mais a été plus resserrée sur les premiers points (0 et 250 ppb) afin de mesurer avec précision
les éléments présents en plus faibles concentrations. Plusieurs aliquots de blancs et de mateériel de
référence certifié (GBw 07313 : sédiment marin du Pacifique équatorial fourni par le NRCCRM —
National Research Center for Certified Reference Materials of China) ont été digérés et analysés
dans les mémes conditions. Les blancs étaient sous ou proches des limites de détection et le
pourcentage de récupération obtenu avec le matériel de référence certifié indiquait une digestion
et une analyse quantitative précise pour la totalité¢ des €léments, a 1’exception du lithium,

grandement surestimé (Tableau 11-4).



Tableau 11-4. Validation des mesures d’¢éléments majeurs et mineurs par ICP-OES (moyenne * écart-type)

effectuées pour les échantillons de piéges des minicosmes et de particules exportées et sédimentées.

Elément Blancs (ppb) Récupération (%)
Aluminium 115+1.16 100+£7.1
Calcium 34.9+5.36 95+19
Chromium 2.45+0.32 97+2.3
Cobalt 0.54+0.06 88+3.0
Cuivre 1.70 £ 0.08 97+28
Fer 12.86 £ 0.87 94+4.0
Lithium 5.23£0.003 188 +£8.4
Magnésium 1.45+0.08 92+34
Nickel 3.00£0.83 89+38
Plomb n.d. 73155
Strontium 1.61+£0.01 92+20
Zinc 2.24 £0.04 87+32

Note. Les blancs et le matériel de référence GBw ont été déterminés par préparation de quatre échantillons traités de
la méme maniére que les échantillons collectés durant I’expérience. Le matériel certifié GBW est un sédiment marin
collecté dans la partie centrale de I’Océan Pacifique durant la campagne HY4-871 effectuée sur le N/o HAIYANG IV

du Ministry of Geology and Mineral Resources.




4. Particules exportées et sediments du fond océanique

4.1. Piéges a sédiments

L’export de particules a été étudié par le déploiement de lignes de mouillage équipées de
deux pieges a sédiments Pps-5 positionnés a des profondeurs de 200 et 1000 m. Les Pps-5 sont de
larges structures en forme de cylindre (36°) pouvant collecter le matériel exporté grace a une
surface de collecte de 1 m2 (Figure 11-21a). La rotation du plateau situé a la base du dispositif
permet d’intégrer le matériel sur des échelles de temps prédéterminées, allant de quelques heures
a plusieurs semaines ou mois. Jusqu’a 24 échantillons peuvent étre collectés. Le matériel
échantillonné au sein des pieges a été préservé dans une solution de formaldéhyde a 5 %. Le
déploiement de ces outils a permis de caractériser I’influence de I’activité hydrothermale en
termes de concentrations en métaux traces et d’impact sur la biologie sur de petites et grandes

échelles spatio-temporelles.

4.1.1. Déploiement sur de courtes échelles spatio-temporelles

Une ligne de mouillage dérivante (Figure 11-21b) a été déployée durant cing et quatre
jours a proximité de I’Arc des Tonga, en stations LD 5-T1 et LD 10-T1, respectivement,
permettant 1’intégration des particules biologiques et hydrothermales sur de petites échelles
spatiales (~15 km de I’arc) et temporelles (quelques jours). Le temps d’intégration était de 24 et
23 h, respectivement. Malheureusement, en raison d’un dysfonctionnement du moteur dirigeant

la rotation du plateau, aucun échantillon n’a pu étre collecté¢ a 200 m en station LD 5.

4.1.2. Déploiement sur de grandes échelles spatio-temporelles

Une ligne de mouillage fixe a été déployée durant une année le long de la dorsale de Lau,
en station 12, considérée comme étant a une distance suffisamment grande de 1’arc pour intégrer
I’effet des sources hydrothermales a 1’échelle régionale. Elle a ainsi couvert I’influence de ces
sources sur une large échelle spatiale (~200 km de 1’arc) et temporelle (annuelle). Le temps

d’intégration des particules exportées était de 14 jours. La ligne a été équipée de deux



inclinométres (NKE S21p) et de deux courantometres (Nortek Aquadopp) placés a 222 et 1030 m,
afin de caractériser les angles d’inclinaison de la ligne et les vitesses aux profondeurs de
déploiement des piéges (Figure 11-21c). Ce dispositif a été laissé durant une année, de novembre
2019 a octobre 2020, dans le but de suivre les variations saisonniéres. La ligne de mouillage fixe
a été récupérée lors de la petite campagne “TONGA RECUP” qui s’est déroulée du 25 octobre au 7
novembre 2020 sur le N/o L’Avis (Figure 11-21d).

Sol-océanique ¢-2000 nei

Figure 11-21. Photographies (a) du piége a sédiments Pps-5, (b) de la récupération de la ligne de mouillage dérivante
et (d) de la super team de la petite campagne “TONGA-RECUP” apres la récupération de la ligne fixe laissée durant
une année entiere dans le Bassin de Lau. En (c) est schématisée une part de I’instrumentation déployée sur la ligne de
mouillage fixe. Crédit photo : Cécile Guieu pour la photographie (d).
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4.2. Carottage du fond océanique

Dans le but d’intégrer I’influence des sources hydrothermales localisées le long de 1’ Arc
des Tonga sur des échelles de temps géologiques, les sédiments du plancher océanique ont été

carottés a différentes positions géographiques :

(1) aux sous-stations T1 des stations LD 5 et 10, a proximité de 1’Arc des Tonga (~15 km), au
site de déploiement des lignes dérivantes ;

(2) en station Sp 12, a la position de déploiement de la ligne fixe, intégrant ainsi 1’impact
distal des sources hydrothermales peu profondes ;

(3) en station Sp 8, dans la gyre Pacifique Sud, servant de site de référence profond non

influencé par 1’activité hydrothermale.

Des carottes de sédiments ont ainsi été collectées a ces stations au moyen d’un carottier
multiple MC-8/100 (Oktopus GmbH, Kiel, Allemagne) capable de prélever jusqu’a huit carottes
(Figure 11-22). Apres collecte, les 16 premiers centimetres de carotte ont été coupées en tranches
de 1 a5 cm et congelées a -20 °C.

Figure 11-22. Photographies (a) du carottier multiple, (b) de la périlleuse stratégie de déploiement, (c) de la collecte
des carottes de sédiments et (d) des tranches faites sur les carottes sédimentaires. Crédit photos : Hubert Bataille
(IrRD) pour les photographies (b) et (c).




4.2.1. Distribution de la taille des grains des sédiments du fond océanique

Afin de caractériser I’origine des particules composant les sédiments du fond océanique,
la distribution de la taille des grains a eté déterminée au laboratoire CEFREM (CEentre de Formation
et de Recherche sur les Environnements méditerranéens). Ces analyses ont été réalisées au moyen
d’un granulométre laser MALVERN MASTERSIZE 3000 sur chaque tranche de sédiment préleve a
chaque station. Avant chaque mesure, les aliquots de sédiments ont été homogéneéises, dilués
dans de I’eau distillée (dans le but d’atteindre un obscurcissement maximal de 5 a 20 %) et

soumis a des ultrasons pendant 5 minutes.

Au contraire de la granulométrie en nombre, ou chaque particule a la méme importance,
la granulométrie laser est une technique dite “en mesure”. Dans ce cas de figure, les particules
ont une influence proportionnelle a la mesuré considérée, ici le volume. La distribution en
volume a I’avantage de faire apparaitre les particules plus grossiéres avec un poids nettement
superieur alors que la distribution en nombre peut les rendre négligeables (Gatumel, 2019). Par
exemple, alors qu’une distribution en volume va considérer qu’un volume de particules de 10 pum
a un poids 1000 fois supeérieur a celui d’une sphere de 1 um, une distribution en nombre va les

sous-estimer (Figure 11-23).

Figure 11-23. Distributions d’un méme échantillon en nombre (fn) et en volume (fv) de particules.



4.2.2. Taux d’accumulation des sédiments du fond océanigue

Les taux d’accumulation des sédiments ont été déterminés dans les carottes sédimentaires
au laboratoire Epoc sur les différentes tranches de sédiments lyophilisés issus de chaque station.
LLa méthode de datation choisie repose sur le traceur 2!°Pb, un produit de désintégration naturel du
226Ra (radium) ayant une demi-vie de 22,3 ans (Roth & Poty, 1985). Cette méthode est basée sur
la mesure de l'activité excédentaire du 2'°Pb (i.e., excés de 21°Pb = 21°Pb-2?°Ra), cet isotope étant
rapidement incorporé dans les sédiments, par scavenging ou via les dépots atmospheriques, en
raison de sa forte affinité pour la matiére particulaire. Cet excédent de 22°Pb se désintégre au fur
et a mesure de son enfoncement dans le sédiment, de maniere équivalente au cours du temps,
conformément & sa demi-vie connue (Schmidt et al., 2014). Les activités de ?°Pb et ??°Ra ont été
déterminées en utilisant un spectrométre gamma de haute efficacité et a faible bruit de fond
CANBERRA (Schmidt et al., 2014).

En considérant un flux et un taux d’accumulation constants dans les sédiments, les taux

d’accumulation des sédiments ont pu étre dérivés (Robbins & Edgington, 1975).



4.3. Caractérisation du matériel exporté et sédimenté

Le matériel collecté dans les pieges a sédiments a été traité selon le protocole de la
“Cellule Pieges” précédemment décrit en section 3.3.7. Les tranches de carottes du fond
océanique échantillonnées ont été décongelées et lyophilisées. Les échantillons de pieges a
sédiments et de carottes sédimentaires ont ensuite été divisés en plusieurs aliquots d’environ 15-
20 mg pour les diverses analyses décrites en section 3.3.7 (carbone total, Poc, métaux). Le Pb a
toutefois été rajouté a la liste des métaux analysés par Icp-Oes (Tableau I1-4). Les contenus en
silice biogénique (BSi) et lithogénique (LSi) au sein des particules exportées et sédimentées ont
également été déterminés. Ces analyses ont été effectuées suivant le protocole exact décrit par
Mosseri et al. (2005). Pour chaque aliquot, la BSi a été dissoute par une digestion de 5 h au
NaOH a 95 °C, puis la LSi a été extraite du méme aliquot par une digestion de 48 h au HF a
température ambiante. Apres chacune de ces digestions, les concentrations en acide silicique
dissous ont été déterminées avec un spectrophotomeétre Uv-Vis (Analytikjena® Spector 250 plus)
selon Nelson et al. (1989).






Chapitre III. Origine du fer dissous et
processus impactant sa distribution dans le
Pacifique Sud-OQOuest
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“La science chemine en zig-zag vers ce que l'on espeére étre la vérité ultime.”

Brian Greene






1. Présentation de 1’étude

Comme détaillé dans la section 1 du Chapitre I, un point chaud de fixation de N a été
détecté dans le Pacifique Sud-Ouest (Bonnet et al., 2017). Le succes de la diazotrophie repose sur
les concentrations non limitantes de fer dissous présentes dans la couche photique de la région
(Guieu et al., 2018). Toutefois, bien qu’il ait été suggéré que ce fer provienne de sources

hydrothermales peu profondes, cette hypothése n’a jamais été confirmée.

L’objectif de la présente étude était d’identifier la ou les source(s) de fer responsable(s)
des fortes concentrations mesurées dans la couche photique du Bassin de Lau et de mettre en
lumiere les processus influencant sa distribution. Pour ce faire, les concentrations en fer dissous
ont été mesurées le long d’un transect s’é¢tendant de la Nouvelle-Calédonie jusqu’a la frontiére
ouest de la gyre Pacifique Sud (~6100 km). Apres identification des masses d’eau sur la base des
propriétés hydrographiques (anomalie de densité potentielle, salinité, oxygéne, concentrations en
nutriments) observées le long du transect de la campagne, une analyse multiparamétrique
optimale étendue (eOMP) a été effectuée dans le but d’obtenir la distribution en fer résultant
uniquement du transport des masses d’eau d’origine lointaine, c’est-a-dire, en absence de sources
locales. En soustrayant la distribution de fer mesurée a cette distribution “contréle”, la résultante
provenant des sources locales a pu étre obtenue. Finalement, un modele en boite simplifié a été
développé pour estimer le devenir du fer (stabilisation versus perte) a petite échelle, en lien avec

les différents puits pouvant influencer sa distribution.
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2.1. Abstract

In the Western Tropical South Pacific, a hotspot of dinitrogen-fixing organisms has been
identified. The survival of these species depends on the availability of dissolved iron (Dre);
however, the source of this DFe is still unclear. DFe was measured along a transect from 175°E to
166°W near 19-21°S. The distribution of Dre showed high spatial variability: low concentrations
(~0.2 nmol kg™?) in the South Pacific gyre and high concentrations (up to 50 nmol kg*) west of
the Tonga arc, indicating that this arc is a clear boundary between iron-poor and iron-rich waters.
An optimal multiparameter analysis was used to distinguish the relative importance of physical
transport relative to non-conservative processes on the observed distribution. This analysis
demonstrated that the shallow hydrothermal sources present along the Tonga-Kermadec arc are
responsible for the high concentrations observed in the photic layer. Nevertheless, in contrast to
what has been observed for deep hydrothermal plumes, our results highlighted the rapid decrease
in Dre concentrations near shallow hydrothermal sources. This is likely due to a shorter residence
time of surface water masses combined with several biogeochemical processes at play
(precipitation, scavenging, biological uptake, photoreduction). This study clearly highlights the
role of shallow hydrothermal sources on the Dre cycle within the Tonga-Kermadec arc where a
strong link to biological activity in surface waters can be assessed, despite the small but
significant fraction of Dre ultimately stabilized. It also emphasizes the need to consider the

impact of these sources for a better understanding of the global iron cycle.



2.2. Introduction

Iron (Fe) is the fourth most abundant element in the Earth’s crust (about 6.7 wt.%;
Rudnick & Gao, 2003) but it is present at sub-nanomolar concentrations in seawater (< 10° mol
L1: Johnson et al., 1997). Yet, Fe is a key micronutrient for the growth and metabolism of all
living organisms and especially phytoplankton for which it is essential for the proper functioning
of the photosynthetic system (Behrenfeld & Milligan, 2013; Raven et al., 1999). Consequently,
Fe has a direct influence on primary production (Martin et al., 1994; Sunda & Huntsman, 1995)
and thus plays an important role on carbon export and sequestration in the ocean interior (Martin,
1990). Numerous natural fertilization studies have investigated the importance of iron, primarily
in the Southern Ocean (Blain et al., 2007; Pollard et al., 2007), and have reported enhanced
primary production rates and particulate organic carbon (Poc) export efficiencies, which may
influence the biological carbon pump (Morris & Charette, 2013). In the context of climate change
(IPCC, 2021), characterizing the elements governing the efficiency of this pump is of great
interest. Due to its importance, the number of dissolved Fe (Dre) concentration measurements

has increased impressively in recent years thanks to the GEOTRACES program

(https://www.geotraces.org/), particularly in the deep ocean. However, there is still a lack of data

for some key ocean regions, such as the Western Tropical South Pacific (WTsP) Ocean.

The WTsp Ocean (160°E to 160°W) has recently been identified as a hotspot of dinitrogen
(N2) fixation with some of the highest rates recorded in the global ocean (Bonnet et al., 2017).
Diazotrophy is a process favored in phosphorus-rich, nitrogen-poor waters, that fuels the ocean
with new nitrogen, helping to maintain ocean productivity and carbon sequestration (Caffin et al.,
2018). This region is characterized by two biogeochemical subregions separated by the Tonga-
Kermadec arc: (1) the South Pacific gyre located east of the arc and characterized by low N2
fixation rates (~85 umol N m? d) despite sufficient phosphate availability (0.11 pumol L*;
Moutin et al., 2008), and (2) the Melanesian archipelago together with the Lau Basin located west
of the arc and characterized by high N fixation rates (~631 umol N m? d; Bonnet et al., 2018).
This spatial decoupling of N fixation has been attributed to the alleviation of Dre limitation in
the Melanesian archipelago (up to 60 nmol L in the photic layer; Guieu et al., 2018) in contrast
to the Dre-poor waters of the South Pacific gyre (Bonnet et al., 2008; Mills et al., 2004), with the

Tonga-Kermadec arc acting as a barrier separating these two biogeochemical provinces.


https://www.geotraces.org/

The question of the iron origin in the WTsp Ocean remains however open. Multiple
external sources of iron may be good candidates to explain iron availability in Melanesian waters.
These sources include potential sediment-derived iron inputs in the shallower waters of the arc,
especially near the islands (Dutheil et al., 2018; Homoky et al., 2016; Raapoto et al., 2019).
Similarly, the WTsp Ocean is surrounded by numerous ferromagnesian islands that may supply
many terrigenous nutrients, including iron, through runoff from island slopes (Shiozaki et al.,
2014). Other good candidates are atmospheric iron inputs emitted from the many subaerial
volcanoes hosted by the WTsp Ocean. However, these were quantified during the OUTPACE cruise
(Moutin & Bonnet, 2015) and Guieu et al. (2018) stated that they were too low to explain the Dre
concentrations measured in the region. Another possibility is that DFe may be supplied by water
masses of remote origin entering this region (Mahadevan, 2016), therefore the role of physical
transport must be also considered. Finally, deep mid-ridge hydrothermal sources are known to be
major sources of Dre for the deep ocean (German et al., 2016). Hydrothermal inputs are also
documented at much shallower depths in the region (Massoth et al., 2007) and the hypothesis that
the high Dre concentrations measured in the WTsp photic layer (0-150 m) come from shallow
hydrothermal sources was proposed by Guieu et al. (2018). The latter two hypotheses appear to

be the most compelling and will be explored in detail in this work.

To understand the sources and sinks affecting the Dre distribution in the WTsp Ocean, we
first present the DrFe concentrations measured along a 6100 km transect near ~20 °S (Guieu &
Bonnet, 2019; Figure 111-1a). We then introduce the theoretical distribution of Dre using a water
mass analysis. The anomalies between theoretical and measured Dre concentrations are then
discussed to highlight the potential hydrothermal origin of Dre in the Lau Basin. Finally, the
different processes involved are discussed to explain the longitudinal evolution of Dre within the

study transect.



2.3. Materials and Methods

2.3.1. Oceanographic campaign presentation and sampling

The present study was conducted as part of the TONGA cruise (Gpprl4; Guieu & Bonnet,
2019) that took place onboard the R/v L’ ATALANTE from 31 October to 5 December 2019, along
a transect extending from New Caledonia to the western end of the South Pacific gyre. This 6100
km-long transect allowed the characterization of two biogeochemical zones of the region
separated by the Tonga-Kermadec arc (Figure III-1). The objective of the cruise was to
investigate the impact of shallow hydrothermal inputs on biogeochemical cycles, particularly

trace metal cycles, downward export, and planktonic communities.

Investigated stations. Two types of stations were sampled: (a) nine short-duration stations
(Sp 1, 2, 3,4, 6, 7,8, 11 and 12) dedicated to biogeochemical sampling through water column
vertical casts, (b) two long-duration stations (LD 5 and 10) dedicated to the study of the impacts
of hydrothermal fluids from two identified shallow sources along a short ~17 km transect
including 5 sub-stations, named from T5 to T1, with T5 being the closest to the hydrothermal
source. For these two long-duration stations, hydrothermal sources were detected from the
acoustic anomalies (see Figure 111-S2) on small caldera-like structures using a multibeam
echosounder (hull-mounted EM-710 echosounder of R/vV L’ ATALANTE, operating at a frequency
of 70 to 100 kHz for depths < 1000 m). The two T5 substations were positioned where the
highest acoustic anomalies were recorded and the calderas of LD 5 and 10 were identified at 200
and 300 m, respectively. Both for LD 5 and LD 10, “T1” substations were positioned west of “T5”
(consistent with the main surface current direction) as soon as the seafloor was at ~2000 m
(allowing the deployment of a drifting mooring line). Between T1 and T5, additional stations
were staged to investigate the longitudinal impact of hydrothermal fluids released from T5.
Following the eruption of New Late'iki (i.e., Metis Shoal; 19.18 °S, 174.87 °W) one month prior
to the cruise (a submarine volcano that turned into an island; Plank et al., 2020), an additional
substation “Proxnov” located further north of this site (15 km from LD 10-T5) was studied as part
of Lp 10.
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Figure I11-1. (a) Transect of the cruise superimposed on surface chlorophyll-a concentrations (mg m-). Different
oceanic regions were occupied during the cruise: Melanesian waters including short duration (SD) stations 1, 2 and 3,



Lau Basin including SD 4, 11 and 12 as well as long duration (LD) stations 5 and 10, and the South Pacific gyre
including SD 6, 7 and 8. Within each subregion are represented the chlorophyll-a concentrations observed over three
time periods corresponding to the mean date of occupancy: 5 November 2019 for the western part of the transect, 15
November for the southeastern part and 29 November for the northeastern part. (b) Bathymetric map of the South
Pacific Ocean showing the transect of the cruise (small dots) and the location at which the end-members were
defined (large blue dots). The frames around the transect represent the different subregions studied during the cruise:
green for the Melanesian waters, blue for the Lau Basin and red for the South Pacific Gyre. Higher resolution
bathymetric maps focusing on the cruise transect and including the two smaller transects conducted at the long-
duration stations LD 5 and LD 10 are available in Figure 111-S1. See Table I11-1 for end-members acronyms.

CTD sampling. Temperature, conductivity (salinity), pressure (depth) and dissolved
oxygen vertical profiles were obtained using a rosette-mounted CTD SeaBird SBE 911 Plus
sensor. At each station, conventional CTD casts were conducted to sample for inorganic nutrients
using a rosette equipped with 24 Niskin bottles (12 L) and trace-metal clean rosette (TMR) casts
were performed for dissolved and particulate trace metal sampling (see Section 2.3.2). A total of
398 samples were collected for Dre analyses. Inorganic nutrients (nitrate: NOg", phosphate: PO4*
and silicate: Si(OH)s4) were measured as detailed in Bonnet et al. (2018).

Autonomous platforms. Several autonomous instruments were deployed during the cruise
at stations Lb 5-T1 and T5, Sp 11 and SD 12. Drifter observations were thus possible at the
surface (0-15 m) through the deployment of Surface Velocity Program (Svp) drifters with the
following WmMo-id at stations Sb 12 (5501635, 5501636, 5501637, 5501638 and 5501639), LD 5-
T1 (4101779, 4402504, 5102720, 5102721 and 6301680) and LD 5-T5 (5501630, 5501631,
5501632, 5501633 and 5501634; http://www.coriolis.eu.org/Data-Products/Data-Delivery/Data-
selection) and at depth (1000-1500 m) through the deployment of deep Argo autonomous floats
(https://fleetmonitoring.euro-argo.eu/dashboard) at stations LD 5-T1 (6903025), LD 5-T5
(6902985), SD 11 (6902989) and SD 12 (6902927). The short trajectory (5 days, 0-1000 m) of the

drifting mooring line deployed at LD 5-T1 could also be observed.

2.3.2. Dissolved iron measurements

All handling was performed under ultra-clean conditions (Bruland et al., 1979) following

the guidelines established by the GEOTRACES cookbook (Cutter et al., 2017).

Preparation of the sampling material. All collecting material used was previously washed
following a rigorous procedure. Nalgene® 60 mL low-density polyethylene (LDPE) bottles were
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first immersed in a surfactant bath (2% v/v, Decon™) for one week before being rinsed 3-times
with MilliQ water (resistivity > 18.5 MQ cm™). Bottles were then immersed in a Suprapure
hydrochloric acid solution (HCI, Supelco®; 10% v/v) for one month before being rinsed again 3-
times with MilliQ water. Vials were finally one-third filled with 1% v/v Ultrapure HCI
(Supelco®) and stored double-bagged pending use.

Sampling and storage of seawater samples. During the cruise, seawater samples were
collected using Go-FLo bottles mounted on a TMR (General Oceanics Inc., Model 1018
Intelligent Rosette) attached to a 6 mm Kevlar line. Immediately after recovery, the rosette was
transferred into a clean container for sampling. Bottles were pressurized with 0.2 pum-filtered
nitrogen (Air Liquide®) allowing in-line filtration using an acid-cleaned 0.45 pm
polyethersulfone filter (Supor®). Acid-cleaned bottles were rinsed 3-times with sampled seawater
before final collection. Collected samples were acidified to pH ~1.7 with Ultrapure HCI (0.2%

v/v, Supelco®) within 24 h of collection and stored double-bagged pending analysis.

Dissolved iron analysis in seawater. Samples for Dre were analyzed in a clean room by
flow injection and chemiluminescence detection (FIA-CL) at the Laboratoire d’Océanographie de
Villefranche, as described by Blain et al. (2008) and adapted from the protocol originally
described by Obata et al. (1993). Some improvements have been made compared to the last
protocol. First, a new 8-hydroxyquinoline (8-HQ) resin was produced according to the protocol of
Landing et al. (1986) where 8-HQ was immobilized on Fractogel Tsk Hw75-F (Tosoh
Biosciences). The column was manufactured as described by Bowie et al. (1998) (i.e., the resin
was placed in a rigid Teflon™ tube and isolated with clean quartz wool). Prior to each analysis
day, two successive purifications of luminol on the 8-HQ resin were performed first on the pure
luminol solution and then on the diluted solution. In addition, storage of the luminol solution in
an opaque package significantly improved its shelf life and dosage reproducibility. Finally, the
occasionally observed loss of sensitivity was resolved thanks to a 15-minute diluted aqua regia
flush (0.16 M HNOs", 0.6 M HCI) performed every two analysis days to remove organics likely
accumulated in the 8-HQ system that could not be eliminated by HCI alone.

Apart from these points, the method remained the same as in Blain et al. (2008). Briefly,
the analysis was performed in a closed circuit, which implied no external manipulation and

minimized contamination risk. All tubes used in the analytical system were made of Teflon™



except the Tygon™ tubes used for the peristaltic pump. Since 8-HQ selectively chelates Dre at pH
5, the pH of the samples was adjusted to 5 by adding Ultrapure ammonia (20-22%, Ultrex II, J.T.
Baker©) and a 3-times purified ammonium acetate buffer. Samples were then pre-concentrated
on an 8-HQ chelating resin for 120 s. The chelated Dre was eluted with Suprapure HCI (0.7 M)
and mixed with luminol (0.74 M), ammonia (1 M) and hydrogen peroxide (0.7 M). The
luminescent reaction product was detected by a photomultiplier at the end of the circuit. Given
the wide range of measured Dre concentrations ([Dre]), the calibration curves were adapted to
measure [Dre], up to 2 nmol L for most samples. The Dre-rich samples were diluted up to 1:20
depending on the concentration in a poor-Dre seawater collected at SD 8 also used as an in-house
standard (Dre = 0.38 + 0.03 nmol L, n = 26). The final concentration of those diluted samples
did not exceed 5 nmol L™ and a 0-5 nmol L™ calibration curve was used in that case.

Validation of the measurements. Analytical blanks (i.e., reagent and manifold), calibration
lines, and reference material values were determined each analysis day and are reported in Table
S1. The mean analytical blank, calculated from the daily determinations with MilliQ water (n =
19), was 21 + 22 pmol L and the detection limit (i.e., three times the standard deviation on the
manifold blank divided by the calibration slope) was 16 + 7 pmol L. Each sample was analyzed
in triplicate. Method accuracy was evaluated daily by analyzing the GEOTRACES Surface (Gs)
seawater standard after each calibration and every 5-10 samples to validate measurements and
monitor analytical stability. An in-house standard, whose concentration was previously
determined by repeated analyses (n = 26) cross-calibrated with the Gs standard, was also
measured with the samples as an additional quality control. Gs standard analyses for Dre
averaged 0.510 + 0.046 nmol L™ (n = 24) which compares well with community consensus
concentrations of 0.546 + 0.046 nmol L. It has to be noted that additional verifications were
performed to ensure the accuracy and reproducibility of the method and are reported in Table
I11-S1. All volumetric concentrations were converted to nmol kg based on temperature and

salinity data measured at each station and sampling depth.

2.3.3. Water mass analysis

An optimum multiparameter analysis (OmMP) was used to resolve the water mass structure

along the cruise transect (Tomczak, 1999) and subsequently to assess Dre anomalies. This



method determines an optimal least-squares solution of a linear model of mixing equations to
solve the contribution of selected water masses (i.e., end-members) as a function of a range of
hydrographic parameters. In the equational system, the end-member contributions are used as
variables and the hydrographic properties as parameters. In this work, the available parameters
are temperature (T), salinity (S), concentrations of dissolved oxygen (Oz), nitrate (NO3z),
phosphate (PO4>) and silicic acid (Si(OH)4). However, the system is solved by assuming that all
parameters are conservative (i.e., there is no sink or source in the ocean interior). This is not
acceptable in our case as the selected end-members (see Section 2.3.3.3) are distributed
throughout the South Pacific where nutrients may be consumed through biological uptake and
produced through organic matter remineralization and are, by definition, non-conservative. To
account for these biogeochemical processes, an extended Omp (eOmP) was performed using the
quasi-conservative parameters No, Po and Sio for which remineralization or biological uptake
have no effect (Broecker, 1974):

PO = [0,]+ Ro,, » [PO}] €
NO = [0;] + Ro, + [NO3] ©)
Sio = [0,] + ROZ/S' * [Si(OH),] 3)

where Ry, /p, Ro,/v and Ry, /s; are the Redfield ratios that estimate the number of O, moles

consumed for 1 mole of POs*, NO3z and Si(OH)4 released during the process of organic matter

remineralization, respectively. We assumed a Ry,/p = 155 (Anderson & Sarmiento, 1994),
Ro,/n = 9.68 (Broecker, 1974; Peters et al., 2018) and Ry, /s; = 10.33 (Redfield et al., 1963). This

led to the following constraint equations:

1Ty +x,T; + o4+ 3Ty = Tsampre + &r 4
X181 + %35, + ot XSy = Ssampre + & (5)
x1PO; +x,P0, + ...+ x, POy = POsgmpie + €po (6)
x;NO; +x,NO, + ...+ x,NO, = NOsgmpie + Eno (7
X110, + %,5i05 + ..+ X,Si0y = SiOsampre + Esi0 (8)

X1 +x, + o+ x,=1+ &, 9)



x; =0 (10)

where x,, denotes the contribution of the nth end-member and ¢ refers to residual values that

account for both measurement error and uncertainty in the assignment of end-member properties.

2.3.3.1. Overdetermined system

The eOMP must be realized as an overdetermined system, which means that the number of
end-members must be strictly inferior to the number of parameters. We defined six end-members
contributing to the cruise transect (see Section 2.3.3.3) but only five parameters were available
(T, S,). The transect was therefore divided into two vertical domains in which the eomp was
performed independently, as it has been done in previous studies (e.g., Artigue et al., 2020;
Fitzsimmons et al., 2016): (1) an upper domain comprising depths from 100 to 1000 m (density
from 23.8 kg m= to 26.8 kg m), and (2) a lower domain comprising depths from 1000 m to the
seafloor (> 26.8 kg m?3). The eOmpP was performed using the OMP v2.0 MatLab package
developed by Johannes Karstensen and Matthias Tomczak (https://omp.geomar.de/).

2.3.3.2.  Upper layer inclusion

To consider depths including shallow sources (0-200 m) in the analysis although the
parameters (No, Po, Sio) could not be considered as conservative due to potential biological
uptake, an artifactual water mass called Artifactual Surface Water (Asw) was created using
salinity data obtained during the cruise at ~100 m. The surface layer part included in eompP was
selected when acceptable residuals were obtained (< 5%), leading to the exclusion of water
masses above 100 m (< 23.8 kg m). Since the excluded area is the area of maximum interest for
surface communities, the inferred water mass contributions and DrFe anomalies in the layer
between 100 and 200 m (lower surface layer) were assumed not to be affected by biological

processes.

2.3.3.3.  End-member selection and data acquisition

End-member identification was performed based on hydrographic properties (potential

density anomaly, salinity, oxygen and nitrate concentrations) observed along the transect profiles


https://omp.geomar.de/

(Figure 111-S3) and the boundaries of each end-member zone were carefully defined by a
thorough review of the literature. To present “pure” characteristics, end-member properties
(Table 111-1) were selected from the core of the water masses from several databases (World
Ocean Atlas, GLobAP and World Ocean Circulation Experiment) but were also found in the
literature (Blain et al., 2008; Loscher et al., 1997; Tagliabue et al., 2012). End-members [Dre]
were estimated using the GEOTRACES database. As the South Pacific is largely undersampled,
especially for metals, only one data point was available for the Antarctic Intermediate Water
(AAaiw). For quality purposes, more data (n = 85) were found in the Antarctic Circumpolar
Current where AAIW flows before reaching Tasmanian waters (Bostock et al., 2013) and resulted
in a more accurate value for AAIw from 0.478 + 0.000 nmol kg (n = 1) to 0.426 + 0.123 nmol
kg™ (n = 86). It should be noted that the assignment of [Dre] to different water masses assumes
that DrFe behaves conservatively. This represents a caveat in the present study as sources (e.g.,
hydrothermalism, remineralization, shelf-platform interactions) and sinks (e.g., scavenging,
biological uptake) of DFe may have a potential impact on its concentrations as the water masses
travel to the study region. This may slightly affect the anomalies derived from this analysis.

2.3.3.4. Parameter weighting

Parameters were weighted according to their signal-to-noise ratios (measurement
accuracy) and conservative nature (conservative or quasi-conservative). The highest weight was
set for T and S and mass conservation was assigned the same weight as the parameter with the
highest weight (Tomczak & Large, 1989). In this study, different weights were tested for
nutrients, ranging from values 12 to 4 times lower than T, S and mass conservation. Thereby, T,
S and mass conservation were adjusted to 24 while nutrient weights were fixed to 4 as these

weights led to the lowest residuals (Figure 111-S4).

2.3.4. Lagrangian particle tracking experiment

Lagrangian Particle Tracking Experiment (LPTE) was conducted to determine the main

origin of the water masses crossing the cruise transect and thus to ensure the robustness and



reliability of the defined end-member zones (Figure Il1-1b). The Ariane Lagrangian analysis

software (http://www.univ-brest.fr/lpo/ariane) and a numerical dataset from a global ocean

circulation model were used to perform this analysis. The dataset and LPTE method used in this

study are described in the supporting information (see Text I11-S1).

2.3.5. Statistical analyses

For [Dre], differences between stations as well as between different depth ranges were
tested using a non-parametric Wilcoxon signed-rank test (wsrt), due to the non-independent and
non-normally distributed samples. This test was performed using the R function “wilcox.test”.

Differences were considered significant at p < 0.05.

Iron anomalies along the transect were obtained by subtracting measured [Dre] during the
cruise from theoretical [Dre] deduced from the eOMP. Permutation tests were performed to define
a significance level above which the difference obtained actually represents an anomaly. A
Monte-Carlo analysis estimated the extent to which Dre anomalies could be affected by
analytical errors of both FIA-CL and eOMP, as well as by the variability in end-members [Dre].
Thus, 1000 permutations of end-member Dre values were performed according to their standard
deviation to estimate the propagated errors for each DrFe anomaly. Since the highest error was

~0.2 nmol kg%, the anomaly threshold value was set at this value.


http://www.univ-brest.fr/lpo/ariane

Table I11-1. End-members characteristics (value £ uncertainty) used for the eOmp.

s [02] [PO#] [NOs]  [Si(OH)] “Po” “No” “Sio” [Dre] Data source
Water mass name o ot ot a1 1 1 -1 1
(°C) (umol kg?)  (umol kg*)  (umol kg?)  (umol kg?)  (umol kg?) (umol kg?)  (umol kg?)  (nmol kg?)
N 2400  34.45 210.00 0.10 0.00 1.00 225.50 210.00 220.33 0.18 TONGA cruise, all stations,
A r 'faC lif\‘/ . +0.75 +0.02 +£8.70 £0.10 +0.61 +£0.55 *24.20 +14.60 +14.38 +0.03 November 2019, 19-21 °S,
urface Water o .
n=29  n=29 n=29 n=12 n=12 n=13 n=9 175 °E-165 °W, 100 m
2446  36.30 208.54 0.18 0.12 1.42 235.98 209.67 223.17 0.13 World Ocean Atlas, World
Subtropical +083 +014  £504 +£0.03 +£0.08 +£0.26 +£9.62 +5.80 +7.73 +002  Ocean Circulation Experiment,
Underwater Blain et al., (2008), 18-22 °S,
n=27 n=21 n=28 n=35 n=21 n=28 n=8 115-135 °W. 20-170 m
Western South 10.61  34.89 223.93 0.92 9.73 5.84 365.76 318.15 284.25 0.44 GEOTRACES GPY01, World
pacific Central £0.99 +004  +12.56 +0.17 +4.11 +2.0 +39.21 +52.38 +32.96 +0.12 Ocean Atlas, World Ocean
Circulation Experiment, 39-
Water n=241 n=248 n=236 n=233 n=212 n=232 n=19 43 °S. 155-175 °E. 250-500 m
432 3426 232.84 1.92 28.53 24.49 531.08 509.03 485.79 0.43 GEOTRACES GPY01-06,
Antarctic £058 +004  +17.42 +0.14 +2.10 +6.54 +39.52 +37.8 +84.96 +0.12 World Ocean Atlas, World
Intermediate Ocean Circulation Experiment,
Water n=96 n=100 n=73 n=76 n=65 n=52 n=86 53-57 oSl 170 °E-180 o\/\/l 500-
1000 m
1.95  34.66 127.32 2.71 37.49 140.15 547.81 490.21 1575.09 0.61 GEOTRACES GP16, World
Pacific Deep £014 001  +1191 £0.09 £0.98 +6.56 £2580 #2137 £79.66 £0.07 Ocean Atlas, World Ocean
Circulation Experiment, 7-
Water n=171 n=170 n=171 n=171 n=171 n=171 n=106 11 °S, 160-140 °W, 2000-3000
m
091 3471 209.46 2.13 32.12 121.57 540.06 520.37 1465.27 0.64 World Ocean Atlas, World
Lower £006 +001  +173 +0.06 +0.20 +1.88 +11.29 +3.70 +14.38 +0.18 Oceaﬂocs'cfﬁeur'aett'g? %fg;%me”t'
gggur\flﬁﬁr n=116 n=117  n=108 n=113 n=114 n=113 n=8 Tagliabue et al. (2012), 48-
P 52 °S, 172 °E-168 °W, 4000-
5000 m
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2.4. Results

2.4.1. Dissolved iron distribution in the Western Tropical South Pacific Ocean

Sections of the Dre distribution are presented in Figure I11-2, for the cruise transect (a)
and for the small transects above the two shallow hydrothermal sources (b, ¢). Individual Dre
vertical profiles are shown in Figure I111-3 for Sb (a, b, ¢, d, k, I) and LD (e, f, g, h, i, J)

stations.

2.4.1.1. South Pacific gyre: east of the Tonga-Kermadec Arc

The eastern part of the transect includes Sb 6, 7, and 8 for which we can observe some
differences in the Dre distribution. Stations furthest from the Tonga-Kermadec arc (i.e., SD 7 and
8) were characterized by low [Dre] in the upper layer (< 0.2 nmol kg™). Deeper, below 1000 m, a
Dre enrichment was visible (0.5-0.6 nmol kg*) down to 3000 m for Sp 7 and down to 4000 m for
SD 8. The station closest to the arc (i.e., SD 6) was slightly different from the other stations of the
gyre. Although [Dre] remain low throughout the whole water column (< 0.3-0.4 nmol kg?),
[Dre] were higher than those at SD 7 and 8 (wsrt, p-value: 0.03), particularly in the first 100 m of
the water column (wsrt, p-value: 5.28 10°).

2.4.1.2. Melanesian waters: west of the Tonga-Kermadec Arc

Melanesian waters constitute the westernmost part of the transect and include Sb 2 and 3.
This subregion was characterized by a Dre enrichment in the surface layer compared to the
waters of the South Pacific gyre (wsrt, 0-200 m, p-value: 0.02) with [Dre] as high as 0.4-0.5
nmol kg?*. Some peculiarities between the two stations were observable at depth. At Sp 2, an
increase in [Dre] above 0.5 nmol kg was visible from 1000 m to the seafloor. An iron peak of
~0.8 nmol kg centered at the same depth was also observed at S 3, but [DrFe] decreased rapidly
below this depth, becoming constant at ~0.4 nmol kg from 1200 m to the seafloor.
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Figure 111-2. Sections of the dissolved iron (DFe) concentrations (nmol kg™) along the cruise transect (a) and along
two smaller scale transects above LD 5 (b) and LD 10 (c). The dots on the maps represent the position of the sampled
stations and are colored according to the sub-region in which they are located: green for Melanesian waters, blue for
the Lau Basin and red for the South Pacific gyre. Figures were made using Ocean Data View (ODV) software with

weighted-average gridding.

2.4.1.3. Lau Basin

SD stations. The Lau Basin, located between the Lau and Tonga ridges, is the central part
of the transect and includes SD 4, 11, and 12 as well as Lb 5 and 10 where two shallow
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hydrothermal sources were studied. In this oceanic basin, higher [DrFe] were observed than in the
South Pacific gyre (wsrt, p-value: 0.003) as well as in Melanesian waters (wsrt, p-value: 0.04) for
all stations and over the entire water column. As for the other stations in the transect, some local
differences were depicted for each profile. The westernmost station of the Lau Basin (i.e., SD 4)
was characterized by [Dre] of 0.3-0.4 nmol kg between 0 and 800 m. Below 800 m, an
enrichment was observed with a maximum [Dre] of 1.2 nmol kg* at ~2200 m. Sp 12 presented
the least enriched surface layer, with [Dre] similar to those observed to the east (~0.2 nmol kg?,
wsrt, p-value: 0.54). At depth, a gradual increase of [Dre] to ~1 nmol kg™ was observed from 600
m to the seafloor. SD 11 had the highest [Dre] of the Sp in the Lau Basin. In the surface layer,
high [Dre] were observed (0.4-0.6 nmol kg*). As for Sp 12, a gradual increase of [Dre] up to 1.6
nmol kg™ was observed at Sb 11 from 600 m to the seafloor. For both stations, a peak centered at

~320 m was visible, relatively low for Sb 12 (0.4 nmol kg™?) and rather high for Sp 11 (1.6 nmol
kg™).

LD 5. At Lb 5, five substations were investigated: T5, located where the highest acoustic
and chemical anomalies were found, and T4, T3, T2 and T1, which were located at 0.6, 2, 10 and
17 km from T5, respectively (Figures I11-2b and 111-3d, €). At T5, a high [Dre] (=50 nmol kg™?)
was observed 5 m above the seafloor (195 m), decreasing rapidly to ~18 nmol kg at 185 m.
These high [Dre] were maintained around 10-18 nmol kg up to 100 m before decreasing to a
[Dre] of ~1 nmol kg*. At T4, [Dre] were high in the surface layer, ranging from 0.4 to 2.9 nmol
kg and even higher at depth (~4-6 nmol kg*). Two [Dre] peaks were observed at 100 and 175
m. Fluctuating profiles were observable at T3 from surface to bottom, with [Dre] varying
between 0.4 and 1.4 nmol kg™ and high [Dre] were visible just at the surface (0.8-1 nmol kg at
0-50 m). The profiles of T1 and T2 were quite similar, characterized by high [Dre] in the first
100 m of the water column (0.5-2 nmol kg™). [Dre] remained constant at ~0.5 nmol kg between

200 and 600 m before gradually increasing to the seafloor (2-2.5 nmol kg™).
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Figure 111-3. Dissolved iron (Dre) profiles in Melanesian waters (a, b), Lau Basin (c, d), in the different substations
T5to T1 of LD 5 (e-h), LD 10 along with Proxnov (i, j) and South Pacific gyre (k, I). Dre distribution at LD 5-T5
(i.e., the cast above the hydrothermal source) and LD 5-T4 are plotted separately (g, h) due to the high [Dre]. Each of
the profiles from each region was plotted over the entire water column (a, ¢, €, g, i, k) and then over 0-500 m (b, d, f,
j, 1) or 0-100 m (h). Note the different axis scales.
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Figure I11-3. (continued)




LD 10. As for LD 5, four substations were surveyed at LD 10: T5, which was located on
the edge of a small caldera summit, and T3, T2 and T1, which were 2, 8 and 15 km from T5. At
T5, high [Dre] were observed in the entire profile (average ~0.6 nmol kg?). However, Dre
enrichment was not as high as the one observed at Lb 5-T5 (wsrt, p-value: 0.01). At T3, surface
[Dre] were higher than just above the caldera summit, ranging from 2-3 nmol kg* between 0-35
m. Below 35 m, the profile remained constant at ~0.5 nmol kg. At T2, [Dre] were still high
between 0 and 80 m (0.5-1.5 nmol kg™). Below 80 m and down to 200 m, [Dre] decreased from
0.5 to 0.2 nmol kg, followed by an increase to ~2 nmol kg from 200 m to the seafloor. At T1,
[Dre] were stable along the entire profile (~0.5 nmol kg™) except for two ~2 nmol kg™ peaks
observed at 100 and 1000 m. At Proxnov, [Dre] of ~0.7 nmol kg™ were observable throughout
the water column with maxima below 1000 m (2.5, 3.5 and 2 nmol kg at 1250, 1400 and 1600

m, respectively).

2.4.2. Water mass structure in the Western Tropical South Pacific Ocean

2.4.2.1. Water mass definition

In this section, the different water masses were characterized based on Talley et al. (2011)

and Tomczak & Godfrey (2003). Properties of each end-member are presented in Table 111-1.

The lower surface layer (100 to 200 m) is characterized by seasonal changes in water
mass properties due to ocean-atmosphere exchanges that have a significant impact on the
temperature and salinity of the water mass (e.g., seasonal temperature variability, subtropical
evaporation, and equatorial excess precipitation). This analytical issue was circumvented by
creating the Asw, which is the only end-member contributing significantly to this layer. The main
thermocline (200 to 700 m) includes the Subtropical Underwater (STuw) and the Western South
Pacific Central Water (Wspcw). STuw originates from the subduction of high salinity waters
from the equatorial part of the subtropical gyre and is associated with a shallow salinity
maximum. Created by subduction and diapycnal mixing, Wspcw exhibits a linear temperature-
salinity relationship over a wide range down to the intermediate layer. The intermediate layer
(700 to 1300 m) was composed solely of AAlw, a low-salinity water mass originating from the

sea surface at sub-Antarctic latitudes and characterized by a salinity minimum reached at 700 m.



AAlw circulates around the subtropical gyre from the Southeastern Pacific, extending
northwestward as tongues of low-salinity, high-oxygen water, and enters the tropics in the
Western Pacific. The deep layer (> 1300 m) contains the Pacific Deep Water (Pbw) and the
Lower Circumpolar Deep Water (Lcbw). Pbw originates from the equatorial Pacific and flows
southward. It is formed in the Pacific interior from the upwelling of the Antarctic Bottom Water
(AaBw). Ppw is the oldest water in the global ocean, characterized by low oxygen, high nitrate
and well-mixed temperature and salinity. Lcbw originates from the Southern Ocean and overlaps
the depth and density ranges of PDw. It can however be distinguished from PDw by a maximum
of salinity and oxygen and a nitrate minimum. The property-property profiles of the dataset used

for the eomp and the properties of the defined end-members are shown in Figure 111-S5.

A posteriori, LPTE analyses were performed to ensure that the area chosen for the position
and depth of each end-member agreed with the particle trajectories modeled in the region. The
results of these analyses are shown in Figures 111-S6, S7 and S8. These analyses support the
contribution of STuw to the thermocline layer of the cruise transect with particles following the
South Pacific gyre circulation between 200-400 m, reaching the selected area for this water mass.
Trajectories are also in good agreement with the zone defined for Wspcw as particles, originating
from the Southern Ocean, crossing the Tasman Sea between 200 and 400 m before reaching the
area of the cruise transect. LPTE trajectories were consistent with the current understanding of
AAIw circulation: AAalw enters the Pacific Ocean from Eastern New Zealand between 700 and
1500 m and flows to the WTsP via several pathways extending from the subtropical gyre,
originating mainly from the Southeastern Pacific. The particle trajectories were also in agreement
for PDw, as particles from the equatorial Pacific reach the PDw-defined zone at 1500-2500 m and
flow towards the transect. Regarding Lcbw, the LPTE analysis was consistent with the end-
member area chosen for the eastern part of the transect, as particles from the Southern Ocean
flow east of New Zealand before heading northwest and reaching the area of the transect. This
analysis also corroborates the lack of Lcbw contribution to the western part of the transect as
demonstrated by the eOmP (see Section 2.4.2.2) since no particles originating from this water

mass reach the western part of the transect.



2000

Depth fm]

Depth [m]

7 8

Depth [m]

T — T
ﬂ‘a

H

i

T

G a 1
‘o

RS ————————— -
f 4
.2

H

i

I 4

)
Fi

Depth fm]
=
s

F.
S
S
>

)

2 3 12411 510P6 7 8 w0 o
80

100017
60

40 2000

' 0 3000
LCDW mass content [%] .

STUW mass content [%]|
24115 WP

| (N

RR

60

40

20

5 0P

100019

2000

2. 411 5 WP

178°E 180°E

w

LCDW mass content [%]#
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Subtropical Underwater (STuw), (e) the Western South Pacific Central Water (Wspcw), (g) the Antarctic
Intermediate Water (AAIW), (i) the Pacific Deep Water (PDw) and (j) the Lower Circumpolar Deep Water (Lcbw).
The right panels represent the contributions of each water mass in the western part of the transect that includes
Melanesian waters (SD 2 and 3) and Lau Basin (SD 4, 11 and 12; LD 5 and 10) with (b) Asw, (d) Stuw, (f) WspPCw,
(h) Aaiw, (j) Pow and (1) Lcow. Sampling points are represented by white dots. The black dotted line represents the
boundary above which the eOmP could not be applied (i.e., due to non-conservative parameters in the upper surface
layer and residuals > 5%). Figures were made using Ocean Data View (ODV) software with weighted-average
gridding (left panels) and quick gridding (right panels).

2.4.2.2. Vertical contribution of water masses along the cruise transect

The eOMP results allowed a detailed description of the contribution and distribution of the
selected water masses (i.e., end-members) along the cruise transect (Figure 111-4). A uniform
zonal distribution of water masses was visible along the cruise transect, with the exception of the
two deep end-members, PDw and Lcbw, for which a different distribution for the eastern and
western parts of the transect was observed. While PDw and Lcbw contributed almost equally to
the water masses in the eastern part of the transect below 1000 m, Pbw was dominant in the
western part (up to 90%). Lcbw thus contributes to only 10-30% of the water masses in the
western part of the transect, which contrasts with its high contribution (up to 100%) in the

deepest waters of the South Pacific gyre.

According to the eOmp, the lower surface layer was mainly occupied by Asw with
contributions greater than 60-90% in the 100-200 m depth range. This contribution decreased
rapidly with depth to less than 30% at ~250 m and reached zero contribution below 750 m. The
thermocline layer was dominated by two water masses: STuw and Wspcw. STUw was present at
depths between 100 and 450 m and reached its maximum contribution (> 40%) between 150 and
300 m. Below Stuw, a layer of Wspcw was present along the transect with contributions
exceeding 60% between 250 and 500 m. The maximum contribution of Wspcw was at ~400 m
(60-70%). AAIwW was present over a depth range of 450-1300 m and strongly dominated the
intermediate layer with a contribution exceeding 90% between 700 and 1000 m. Its contribution
decreased rapidly from 80% at 1000 m to 40% at 1300 m. The deep layer was occupied by two
water masses that displayed differences in contribution for the western and eastern parts of the
transect. Mixed with AAaiw between 1000 and 1300 m, PDw occupied both intermediate and deep
layers. It dominated the portion between 1300 and 2500 m with a contribution ranging from 60%

to almost 100% in the eastern part of the transect. Its maximum contribution (60-90%) occupied a
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larger depth range in the western part, as it reached the seafloor of the Melanesian waters (~3000
m) and Lau Basin (~4000 m). In contrast, the deeper seafloor of the South Pacific gyre (~6000 m)
was not reached by Pbw but by LcDw, a water mass present throughout the eastern section from
2000 m to the seafloor. Initially mixed with Pow until 3150 m (40%), its contribution increased
to 60-70% between 3200 and 4000 m. Lcbw then strongly dominated the deep layer below 4000
m with a contribution ranging from 90 to 100%. However, in the western part of the transect,
Lcow was only present between 2500 m and the seafloor (~3000 m) in Melanesian waters and its

contribution did not exceed 25%. Its contribution in the Lau Basin was negligible.

2.4.3. Iron anomalies along the Western Tropical South Pacific Ocean

The eOmp-derived Dre transect represents the iron distribution resulting solely from
water mass transport and physical mixing and acts as a control section without local sources.
Those theoretical [Dre] were very low and homogeneous across the transect (Figure I11-5a)
depicting classic oceanic iron profiles for each station: low [Dre] in the upper layer (0.2-0.3 nmol
kg™) and slightly higher [Dre] at depth (> 0.4 nmol kg™).

Iron anomalies presented in Figure I11-5b were obtained by subtracting measured [Dre]
(Figure 111-2a) from theoretical [Dre]. The lowest anomalies (~0.09 nmol kg?) below the
threshold value were observed for SD 6, 7 and 8. In the Melanesian waters, anomalies were
higher but still below the threshold value, except for a few significant anomalies of ~0.3 nmol kg-
! observed at 1000 m for Sp 3. Significant and large anomalies were found for stations located in
the Lau Basin both at surface and at depth, except for Sp 4 and 12 for which anomalies were only

present below 1500 m.
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Figure 111-5. (a) Theoretical dissolved iron (DFe) concentrations along the cruise transect obtained from the extended
optimum multiparameter analysis (eOmP). This figure was made using Ocean Data View (ODV) software with



weighted-average gridding. (b) Iron anomaly representing the difference between measured and theoretical Dre
concentrations. White dots correspond to iron anomaly values below the 0.2 nmol kg significance threshold. (c)
Histograms of the Dre anomaly stocks across the region integrated over the lower surface (100-200 m, red),
intermediate (200-1000 m, blue) and deep layers (> 1000 m, brown). The order of appearance of the stations on the
histogram is organized according to the longitudinal distribution of the sub-regions studied: the Melanesian waters
(i.e., SD 2 and 3), the Lau Basin (i.e., SD 4, 11 and 12) also including LD 5 and 10 and finally the South Pacific gyre
(i.e., SD 6, 7 and 8).

Dre stocks attributed to local sources (“anomaly stocks™) integrated over different layers
are shown in Figure 111-5c. No significant differences in anomaly stocks were observed between
the three depth layers (100-200 m, 200-1000 m, 1000 m-bottom) for stations located east of the
Tonga-Kermadec arc (SD 6, 7 and 8) and in Melanesian waters (SD 2 and 3). In contrast, some
differences were observed in the Lau Basin depending on the depth layer considered, except for
the westernmost SD 12. Large anomaly stocks were observable in all three layers at SD 12 (up to
0.4 umol m) but only in the deep layer for Spb 4 (0.3 pmol m). At Lb 5, high anomaly stocks
were visible in the lower surface layer from T5 to T3 (from 12.4 to 0.8 umol m) but decreased
at T2 (0.17 pmol m). In contrast, anomaly stocks in the deep and intermediate layers remained
high for all LD 5 substations (0.4-3.6 pumol m). At LD 10, large anomaly stocks were visible in
the lower surface layer at all substations although they were 10 times lower than at LD 5. At
Proxnov, a large anomaly stock was visible in the lower surface and deep layers (0.5 and 1.1

pumol m2, respectively).
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2.5. Discussion

2.5.1. Physical circulation in the study region

Physical processes at play in the region may provide insight into the distribution and fate
of Dre. The large-scale surface circulation of the WTsp Ocean is well characterized (Reid, 1997)
and is dominated by the anticyclonic South Pacific gyre. The South Equatorial Current (SEC)
flows westward through the equatorial band and splits into several branches when it reaches the
Lau Basin due to blocking of the SEC by islands associated with the Tonga and Lau arcs (\Wehb,
2000). In the western boundary, the SEC splits and joins the East Australian Current that runs
along the northwest coast of Australia before flowing eastward to feed the southern branch of the
gyre. It then joins the Humboldt Current that flows northward along the continental coast of
South America (Tomczak & Godfrey, 2003). Gyre waters then return to the equator through the
SEC (Ganachaud et al., 2014). Thus, large-scale surface circulation patterns of the study area

illustrate the presence of predominant westward currents associated with the SEc.

The eOmp coupled with a LPTE performed for this study allowed assessing the structure
and mixing of water masses in the WTsp Ocean and estimating the theoretical distribution of Dre
at the scale of our transect. As most geographic variation in water properties occurs in the
meridional direction in the Pacific Ocean (Talley et al., 2007), it is not surprising that results
showed a quasi-uniform zonal distribution of water masses in the transect conducted sufficiently
far from the East Australian Current along 20 °S. Due to bathymetry sills, deep water masses are
not present in the Lau Basin, as its bowl-shaped seafloor prevents their entry. Thus, the
westward-flowing subtropical gyre appears to collide with the bathymetric barrier represented by
the Tonga-Kermadec arc, which would affect the way hydrothermal inputs spread downstream

within the Lau Basin.

This regional circulation can be discerned by the trajectories of different autonomous
instruments deployed during the cruise: Svp drifters at surface (0-15 m; Figure 111-S9), profiling
floats at depth (1000-1500 m; Figure 111-S10) and a free-drifting mooring line (over the 0-1000
m layer; Figure I11-6b). Along the Tonga-Kermadec arc, the 5-day mooring line trajectory

showed a main stream heading southwest, in agreement with profiling floats trajectories before



veering west in the center of the Lau Basin. In comparison, Svp drifter trajectories showed
enhanced relative dispersion and five times larger velocities, indicating that in the surface layer,
turbulent flow prevails over the mean southwestern circulation. Residence times in the Lau Basin
were about a few weeks for drifters at surface (Figure 111-S9) and several months for profiling
floats at 1000-1500 m (Figure [11-S10). It should be noted that such description remains
qualitative given the sparsity of the dataset, however in agreement with basin-scale estimates
reported in the literature (Davis, 2005; Zhurbas & Oh, 2004). This is also in agreement with
Rousselet et al. (2018) that reported enhanced eddy activity in the surface layer west of 170 °W.

2.5.2. Dissolved iron distribution in the Western Tropical South Pacific Ocean

This study provides new insights into the oceanic iron cycle for several reasons. The
Pacific Ocean is severely undersampled, especially for trace metals such as iron (Bruland &
LL.ohan, 2006) and in the WTsP region for which very few data are available (Baumberger et al.,
2014, 2020; Campbell et al., 2005; Cohen et al., 2021; Fitzsimmons et al., 2014; German et al.,
2006; Guieu et al., 2018; Lupton et al., 2012; Massoth et al., 2007). It yet represents a key region
for understanding global Dre dynamics, particularly related to diazotroph activity (Bonnet et al.,
2017). Furthermore, deep hydrothermal iron inputs are widely studied in all ocean regions in
contrast to those induced by shallow hydrothermal vents associated with island arcs (Hawkes et
al., 2014). The Tonga-Kermadec arc hosts a high density of submarine volcanoes associated with
shallow hydrothermal sites (~2.6 vents/100 km; German et al., 2016). In the region, Guieu et al.
(2018) measured elevated [Dre] in the photic layer (0-150 m) and attributed them to shallow
hydrothermal vents. Such shallow systems releasing Dre -rich plumes have also been observed
along the Mariana arc (up to 75 nmol L; Buck et al., 2018; Resing et al., 2009). Here, for the
first time, a dedicated survey of the fate of hydrothermal iron inputs from shallow sources has
been conducted.

2.5.2.1. lron sources: origin of the dissolved iron inputs

Our results demonstrated that physical dynamics have a low impact on the Dre

distribution along the transect. Dre distribution inferred from the eOmpP shows low theoretical
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[Dre] present throughout the transect, including in the Lau Basin. These theoretical [Dre], similar
to open ocean iron distribution (Blain et al., 2008; Johnson et al., 1997), allowed us to conclude
that Dre originates, almost certainly, from local sources present in the WTSP region.

In the eastern part of the transect, the absence of Dre anomalies demonstrated that no
local sources provide iron in the waters of the South Pacific gyre. However, it should be noted
that a Dre enrichment of ~0.57 nmol kg™ was measured between 1000 and 3000 m in the gyre
(Figure I11-2a; SD 7 and 8). It was initially considered as a deep distal plume from the East
Pacific Rise (EPR), as Resing et al. (2015) measured a plume rich in Dre (~0.75 nmol kg at 152
°W) thousands of km away from the source (located at 113 °W). Although this was a more
northerly source, the EPR extends from North America to the tip of South America and hosts
numerous vents that could have a similar impact on the entire ocean basin (Hudson et al., 1986;
Menard, 1960). However, this hypothesis has been refuted by the eOmp, which demonstrated the
absence of Dre anomalies (above the 0.2 nmol kg? threshold, see Section 2.3.5) to the east,
although hydrothermal ®He enrichment from the EPR (~30%) was measured at ~2500 m at 10-12
°S, 160-170 °W by Lupton et al. (2004). This suggests that the anomalies measured by Resing et
al. (2015) ultimately merge with the [Dre] of the native deep water mass (0.61 + 0.07 nmol kg™?)
and are no longer distinguished on this larger scale (~6000 km from the EPR) with this
significance threshold. An absence of anomalies was also observed in Melanesian waters, except
for two anomalies visible at 1000 m at Sb 3, suggesting the absence of local sources in this sub-
region. It has to be noted that the iron-rich plume centered at ~180 °E identified by Guieu et al.
(2018) at the western border of the Lau arc in March 2015 was not observed during our cruise. As
hypothesized by the authors, the high [Dre] measured during this cruise could have been linked
to a short-duration event-plume related to an important submarine eruption event. The most
notable Dre anomalies were found in the Lau Basin, particularly near the Tonga-Kermadec arc,
where hydrothermal sources have already been reported (de Ronde et al., 2001; Massoth et al.,
2007). Strong anomalies were visible both at surface and at depth, suggesting the presence of one

or more local iron sources along this arc system.

As described previously, multiple iron sources exist in the open ocean. Atmospheric iron
inputs can be dismissed, as they were quantified by Guieu et al. (2018) as being at the lower end
of reported values for the remote ocean and could not explain the large increase observed with

depth. In the WTsp region, four sources can potentially influence the distribution of Dre.



Remineralization can impact the Dre distribution depending on the nature of the particulate iron
(Pre) present (Boyd et al., 2010; Bressac et al., 2019). This region is both a productive zone, rich
in biogenic particles favoring remineralization, and a volcanic zone, rich in lithogenic particles
enhancing scavenging. A balance between the two (i.e., source versus sink) could prevail in the
region. However, remineralization has been quantified as redissolving only 1-2% of Pre (Boyd et
al., 2010). In addition, Abadie et al. (2017) showed through an iron isotope study that
remineralization occurs preferentially in intermediate waters, with particle desorption (John &
Adkins, 2012; Labatut, 2014) being the primary source of Dre in deep waters. Thus,
remineralization could not explain the DrFe anomalies measured both at surface and at depth in
the Lau Basin. Iron inputs of island origin could have a possible impact near the Melanesian
archipelagos. This region hosts many ferromagnesian islands that could supply terrigenous
nutrients, including iron, as hypothesized by Shiozaki et al. (2014), although these fluxes have
not yet been quantified. Similarly, simulations from Dutheil et al. (2018) in the region showed
that sediment-associated iron inputs near island margins could partly control Trichodesmium
development. However, the latter two sources would primarily affect the coastal distribution of
Dre at the WTsP Ocean scale and could not explain the observed patterns away from the islands.
Model estimates (Tagliabue et al., 2010) and in situ measurements (Fitzsimmons et al., 2014,
2017; Resing et al., 2015) have shown a large-scale impact of deep hydrothermal-derived plumes
on the Dre distribution, up to more than 4000 km off-axis. Such inputs could fertilize the entire
Lau Basin and may explain the Dre anomaly patterns observed in this study. In this context, other
sources seem negligible at the scale of the observed Dre enrichment, especially since it is remote

from the islands.

Consistent with this hypothesis, literature and cruise data provide evidence for the
hydrothermal origin of Dre in the WTsp Ocean for several reasons. This region has been reported
to host numerous submarine volcanoes associated with a high density of hydrothermal fields
(de Ronde et al., 2001; Massoth et al., 2007), and of these, two shallow hydrothermal sources
were studied extensively during the cruise. LD 5-T5 appears to be the most active hydrothermal
site. Chemical and acoustic features, typical of hydrothermal plumes (Dick et al., 2013; Resing et
al., 2009; Santana-Casiano et al., 2013), were measured at this site during the cruise (see Bonnet
et al. (inrev.) and Figure I11-S11), including a suboxic environment with low Oz concentrations
(down to 150 uM), low pH (down to 6.5), high levels of CH4 (up to 104 nmol L), CO, (up to



645 pmol L) and HzS (Portlock, pers. comm. 2022). As reported in the literature in this area
(Massoth et al., 2007) and elsewhere (e.g., Dick et al., 2013; Gonzélez-Vega et al., 2020;
Tarasov, 2006), significant amounts of Dre were released by this hydrothermal site, especially
since concentrations up to 50 nmol kg™ were measured at 5 m above the seafloor. In addition, the
highest Dre anomaly stock was recorded in the lower surface layer (100-200 m) at this site and
was 500 times higher than in the South Pacific gyre. Comparatively, LD 10-T5 seems to be a less
active site, with a Dre anomaly stock in the lower surface layer 35 times smaller than LD 5-T5
but still 15 times higher than in the gyre. Multiple clear acoustic anomalies were observed in the
multibeam survey over this hydrothermal site during the cruise, indicating the presence of many
weakly active sources. However, it should be noted that the Dre anomalies recorded at this site
could also originate from the recent submarine eruption of New Late’iki one month before the
cruise (i.e., October 13-23, 2019; Plank et al., 2020). This assumption seems reasonable since the
New Late’iki eruption site, Proxnov and Lb 10-T5 were only 10 and 15 km apart, respectively,
and high Dre anomaly stocks were measured in the lower surface layer at Proxnov. A large
anomaly stock was also estimated in the deep layer for this substation. Similarly, very abundant
volcanic material was collected at 1000 m in sediment traps deployed at Lb 10-T1 (Leblanc, pers.
com. 2021) associated with the presence of a deep horizon of turbidity-identified particles. It can
therefore be hypothesized that these large Dre anomalies and high particle abundance originate at

least partly from this submarine eruption.

The strong Dre anomalies observed near the Tonga-Kermadec arc are thus not limited to
the lower surface layer. Indeed, anomalies of the same order of magnitude have also been
measured in the deep layer below 1000 m at LD 5-T1 and T2. This suggests the presence of many
additional deep sources along the Tonga-Kermadec arc as reported in the literature (de Ronde et
al., 2001; Massoth et al., 2007), some of them probably located near LD 5-T1 where the highest
anomaly stock was measured at depth. Such deep sources are known to release Dre-rich fluids,
sometimes a million times enriched relative to ambient concentrations in the deep ocean (\on
Damm, 1990) and the emitted plumes can be transported far from the source (Fitzsimmons et al.,
2014, 2017; Resing et al., 2015).



2.5.2.2. lIron sinks: distribution and fate of dissolved iron

The question of the fate of Dre (i.e., stabilization versus loss) originating from deep and
shallow hydrothermalism is also of great importance, particularly due to its influence on the
biological carbon pump. Hydrothermal Dre was long thought to be lost near the source, but
recent studies have shown that hydrothermal Dre from deep ocean ridges can be transported
thousands of kilometers from the source (Fitzsimmons et al., 2014, 2017; Resing et al., 2015; Wu
etal., 2011).

In agreement with these previous studies, our data show a wide dispersion of deep
hydrothermal Dre over several hundred kilometers (~300 km). As mentioned in Section 2.5.2.1,
deep sources appear to be active in the vicinity of the Tonga arc, around 1000 m near LD 5-T1.
Thus, anomalies measured further west may be associated with the westward dispersion (see
Section 2.5.1) of deep plumes originating from the Tonga arc. This deep iron-rich plume can be
traced hundreds of kilometers from the source in the Lau Basin. However, the significant
anomalies estimated in Melanesian waters (Sp 3, ~1000 m) could also originate from the Lau arc.
Further investigations are needed to better interpret those anomalies far from the Tonga arc. The
presence of such high concentrations far from the arc where hydrothermal sources have been
identified (de Ronde et al., 2001; Massoth et al., 2007; Stoffers et al., 2006) is due to both
advective transport and in-situ geochemical conditions that allow Dre to remain in solution. The
presence of strong iron-binding ligands may explain the stabilization of Dre at depth, especially
since ligands have been reported to be abundant in hydrothermal plumes (Bennett et al., 2008;
Sander & Koschinsky, 2011). Iron-ligand complexes (Fe-L) are known to enhance the solubility
and stabilization of Dre (Boye et al., 2010; Gledhill, 2012; Hering & Morel, 1990; van den Berg,
1995) as they prevent the formation and adsorption of Dre into/onto particles and decrease the
reactivity of Fe species (Bennett et al., 2008). Thus, the presence of ligands mediates the
interaction between Pre and Dre in favor of Dre. The formation of unreactive colloidal iron
(Cre) could also regulate the stabilization of Dre as it prevents the Dre reactivity with other
species or particles (Yucel et al., 2011). It should also be noted that the long residence time of
water masses at depth (Figure 111-S10) should promote the accumulation of DFe near deep vents

(Rijkenberg et al., 2018). All these processes could act together to regulate the stabilization of



deep hydrothermal iron. However, to our knowledge, the processes governing the stabilization of

shallow hydrothermal iron are less well known and deserve more attention.

Compared to deep vents, a weak dispersion of shallow hydrothermal Dre in the WTsp
region is suggested by our data. At LD 5, an almost instantaneous loss of Dre can be observed in
the surface layer: 78% of the initial Dre stock is lost over a distance of 600 m between T5 and T4
substations and almost all Dre (97%) is lost over a distance of 16 km between T5 and T1. At LD
10, 47% of the initial Dre input is lost over a 7 km distance between T3 and T2 substations and
85% of Dre is lost at T1. Thus, in contrast to deep iron inputs (Bennett et al., 2008; Fitzsimmons
et al., 2014, 2017; Resing et al., 2015), nearly all the Dre supplied by shallow hydrothermal
sources appears to be lost over short distances. On a larger scale, away from the arc, surface
[Dre] quickly become similar to those measured in Melanesian waters. Only 0.3 to 0.5 nmol kg*
of Dre appears to be stabilized in the photic layer, representing 1 to 9% of the initial inputs of LD
5 and LD 10, respectively. An exception is observable for the northern Sb 11 for which
significant Dre anomalies were measured at surface, possibly due to an impact from New
Late’iki.

Thus, Dre from shallow hydrothermalism does not spread as far as that from deeper
sources. The oceanic iron cycle is affected by a series of processes that act together to set [Dre]
in different parts of the ocean (Boyd et al., 2010). Some chemical processes influencing Dre
removal can act in both shallow and deep environments (Johnson et al., 1997; Tagliabue et al.,
2019). It is widely accepted that most of Dre is rapidly precipitated near hydrothermal vents due
to the rapid mixing of warm, HxS-rich, Oz-poor, low pH fluids with cold, Oz-rich, high pH
seawater (Klevenz et al., 2011; Lilley et al., 2013; Mottl & McConachy, 1990). This causes rapid
precipitation of Dre into iron sulfides or rapid oxidation into iron oxyhydroxide precipitates,
followed by settling on sediments near the source (Bruland & Lohan, 2006). It is likely to be
enhanced in shallow waters due to the higher pH and temperature levels. Iron scavenging can
also act in both layers and mediates the removal of Dre by surface adsorption onto sinking
particles or by aggregation of Cre (Balistrieri et al., 1981; Goldberg, 1954; Turekian, 1977). This
process is also important near the sources of hydrothermal venting where particles are abundant
(Tagliabue & Resing, 2016). However, even though this process acts throughout the water
column, scavenging is likely enhanced in the particle-rich surface layer as the residence time of

Dre relative to scavenging has been reported to be faster in this layer (10 to 100 days; Black et



al., 2020) than at depth (70 to 270 years; Bergquist & Boyle, 2006; Bruland et al., 1979). In
addition, biological activities are likely to produce high levels of biogenic particles and
simulations from Beghoura et al. (2019) showed that biogenic particles sink up to two orders of
magnitude faster than small inorganic particles. Besides, some processes influencing Dre
removal act exclusively in shallow environments that are characterized by higher temperature and
pH levels than deeper environments. For example, biological uptake may influence the removal
of shallow hydrothermal Dre. Similarly, the photochemical reactivity of organically bound Fe
provides an additional removal mechanism for Dre from the surface ocean. The Uv portion of the
solar spectrum plays a major role in the photoreduction of Dre (Rijkenberg et al., 2003),
especially when bound to strong ligands. Light-induced reduction leads to dissociation of stable
Fe-L complexes and unreactive colloids (Johnson et al., 1994; Miller et al., 1995). In turn, ligands
undergo photo-oxidation and their photodegradation products have a lower conditional stability
constant (Barbeau et al., 2003), similar to the weak iron-binding ligand classes (Rue & Bruland,
1995, 1997). This results in less stable iron species and thus ultimately to a Dre loss by
scavenging. It should be noted that the short residence time of surface water masses (five times
faster current velocity, see Figure 111-S9 and Section 2.5.1) implies a faster dilution of DFe near

the shallow source, in contrast to deep plumes.

With all these processes in mind and considering a steady state, we developed a simplified
budget to semi-quantitatively estimate the fate of hydrothermal Dre (Figure I11-6a). This budget,
based on the evolution of [Dre], considers the processes affecting its distribution vertically (0-
200 m) and horizontally over the small-scale LD 5 transect from T5 to T3 (~2 km in total).
Estimation of these sinks was possible as [Dre] decreased toward the surface at the three
substations. The impact of biological uptake on Dre distribution was accurately quantified from

rates measured during the cruise (Lory et al., 2022).
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Figure 111-6. (a) Representation of the budget for substations T5, T4 and T3 of LD 5. The grey circled numbers at
each substation correspond to the number of the sub-boxes representing the (1) upper photic, (2) lower photic and (3)




suboxic layers. The depths at the right correspond to the limit of each sub-box. The dissolved iron concentration
([Dre]) at the greater depth of each sub-box is in blue. The range of [Dre] (i.e., min-max) within each sub-box is in
purple. The intensity of each process is illustrated by “+ +” for moderate DFe sink and “+ + +” for strong sink.
Orange cells represent processes acting exclusively in the upper photic layer, blue cells represent precipitation acting
mainly in the suboxic layer while green cells represent processes that act in all layers. Wavy arrows represent
diffusive fluxes (vertical or horizontal) and straight arrows represent advective transports. (b) Cartoon illustrating the
dispersion of the measured plume in the Lau Basin at substations T5, T4 and T3 of LD 5 and the illustration of the
possible many plumes from sources further north or south of our Tonga arc study area. The colored points represent
the 5-day southwestward trajectory of the free-drifting mooring line (vertical integration of the currents in the 0-1000
m layer) deployed at LD 5-T1. Note that the plume spreading was drawn according to that trajectory.

At LD 5-T5, the water column was divided into three sub-boxes representing the (1) upper
photic (0-90 m), (2) lower photic (90-150 m) and (3) suboxic (150-200 m) layers. Sub-box (3)
was characterized by high [H2S] and low pH and [O2]. According to the budget, seawater
conditions in this layer mainly promoted the precipitation (Lilley et al., 2013) of a significant
portion (up to 86%) of hydrothermal Dre into sulfides and/or oxyhydroxides. This estimate is in
agreement with those reported in the literature for deep vents (32 to 90%; Field & Sherrell, 2000;
Gonzélez-Santana et al., 2020; Lough et al., 2019; Massoth et al., 1998). A vertical flux of 17
pumol Dre m? d! entering the lower photic layer was estimated (see Text I11-S2 for
methodological details). In this layer, precipitation was considered negligible as the
environmental conditions may no longer favor this process due to constant pH and [O2] and the
absence of H»S. Scavenging removed a large part of Dre in sub-box (2) (estimated at 9-63%).
Since this wide range was unsatisfying for the budget, this scavenging estimate was finally
refined for the sub-box (2) using Pre data (see Text [11-S3 for methodology of Pre
measurements). Obtained scavenging percentages were consistent with those estimated with DFe
only, although narrower (40-72% and 67-68% in sub-boxes (1) and (2), respectively) and of the
same order of magnitude in the two layers. Those scavenging estimates are in good agreement,
although slightly higher, with the rare rates reported for hydrothermal systems (~50%; Gonzalez-
Santana et al., 2020). Vertical Dre fluxes into the upper photic layer from the lower photic layer
were one order of magnitude lower (1.9 umol DFe m? d') compared to fluxes from suboxic to
lower photic layers but still represented a significant vertical transport of Dre. In this layer (1),
biological uptake has also to be considered. Using rates measured during the cruise (9-17 pmol

kgt d?l; Lory etal., 2022), biological uptake resulted in only 0.7-3% of Dre removal in the upper
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photic layer. Adding this biological sink and a scavenging rate similar to the one of the lower

photic layer, the budget indicated the need for an additional Dre sink estimated at ~36%.

At LD 5-T4 (~0.6 km from T5), two sub-boxes were considered to discriminate processes
acting exclusively in the upper photic layer. Since precipitation in this budget is assumed to be
negligible far from the hydrothermal source due to seawater physico-chemical conditions,
scavenging is the main process acting in the lower photic layer and was estimated to remove a
significant portion of Dre (35-72%). Biological uptake led to a removal of Dre of 1-4%
(quantified as described above) in the upper photic layer. As for LD 5-T5, an additional Dre sink
was estimated to close the budget (13-29%).

At LD 5-T3 (~2 km from T5), scavenging was estimated to remove a significant portion
of Dre (31-72%) in the lower photic layer. In the upper photic layer, biological uptake removed
1-4.3% of Dre and to close the budget, an additional moderate sink removing 14-24% of Dre was
estimated. It should be noted that horizontal fluxes of Dre could not be quantitatively estimated
in lack of accurate flow characterization (as discussed in Section 2.5.1). Qualitatively, however,
the southwestern circulation would infer Dre advection from T5 until T3 in all layers; enhanced
turbulent surface flow would also favor Dre diffusion within the upper photic layer, from T5
(high [Dre]) to T4 (moderate [Dre]) and then to T3 (low [Dre]). It should be noted that our data
prevented us to consider tidally rectified flows and seamount-induced upwellings in this budget
although they could strongly shape the distribution of Dre near shallow sources (Lavelle, 2006;
Lavelle et al., 2004).

This budget indicates that precipitation, scavenging and biological uptake appear to act in
similar proportion at all substations. In the upper photic layer, biological uptake is a negligible
sink in such iron-rich environment. Scavenging is an important Dre sink in both layers as it
removes more Dre from solution (up to 72%) compared with data reported for deep sources
(Gonzalez-Santana et al., 2020). The additional sink of Dre (up to 36%) required to close the
budget in the upper photic layer could correspond to a higher scavenging rate in this layer due to
the presence of large proportions of biological particles. A portion of this sink could also be due
to the photoreduction of organically bound Fe, in agreement with values previously reported in
the literature (25 £ 21%; Kuma et al., 1992). Alternatively, a combination of both processes

(scavenging and photoreduction) could also explain this additional Dre loss. Nevertheless, a



deeper investigation is necessary to accurately quantify these processes before drawing any

conclusions.

It can be noted that T2 and T1 substations were excluded from the budget because no
significant [Dre] anomalies were found at these two substations. A clear impact of hydrothermal
Dre from T5 was unlikely at these substations, as the main current flow at depth transported the
plume southwestward (see Figure I11-6b and Section 2.5.1). Nevertheless, the relatively high
[Dre] (> 0.5 nmol kg™) observed at these substations could be due to the influence of other active

shallow sources further north of the arc (Baker et al., 2019; German et al., 2006).

Dre from shallow hydrothermal sources does not appear to be transported as far as Dre
from deeper sources. This is due to both shorter residence time of surface water masses (a few
weeks versus several months at depth) and physico-chemical conditions in surface waters (pH
and temperature). The accumulation of Dre released by shallow hydrothermal sources will
therefore be much lower than from sources located at depth. Our results show a negligible effect
of biological uptake (< 5% removal) on Dre distribution. Precipitation is a very important sink
for Dre close to the source in the suboxic zone and scavenging seems to act most effectively in
the particle-rich surface layer. In addition, one mechanism stabilizing Dre in deep plumes (not
discussed in the present study in the absence of data) is DrFe complexation with ligands. At
shallower depths, photoreduction occurring in the photic layer may instead lead to the
dissociation of Dre-stabilizing complexes, releasing inorganic Dre that can then be rapidly
scavenged. Therefore, this process must be quantified to conclude on its importance in Dre
distribution. Specific surface ocean conditions (dynamics and physico-chemical) preventing Dre
accumulation along with chemical and biological processes act together to considerably reduce
shallow hydrothermal Dre on a relatively small spatial scale (i.e., a few kilometers).
Nevertheless, the cumulative impact of other active shallow sources identified along the Tonga-
Kermadec arc (Figure 111-6b; Baker et al., 2005; De Ronde et al., 2003; Lupton et al., 2004;
Massoth et al., 2007), and those likely not identified yet, still impact [Dre] that are higher in the
whole Lau Basin compared to [Dre] east of the Tonga arc. Thus, this small but significant
fraction of hydrothermal Dre finally stabilized (0.3-0.5 nmol kg?) is able to fertilize the Lau

Basin and trigger diazotroph blooms as demonstrated in Bonnet et al. (in rev.).



2.6. Conclusion

The Western Tropical South Pacific Ocean is characterized by the existence of a
biogeochemical boundary between its western part, including the Lau Basin and Melanesian
waters and characterized by high N2 fixation, and its eastern part, comprising the western end of
the South Pacific gyre and characterized by extremely low diazotrophy rates. Measurements of
Dre concentrations in these two subregions confirm that this spatial decoupling of diazotrophy
patterns can be explained by the attenuation of Fe limitation west of the Tonga-Kermadec arc.
The question of the Dre origin was resolved using the results of an eomp performed on the cruise
transect. By separating the “conservative” component from the DFe section, it was possible to
estimate the DFe component coming only from local sources, mostly from hydrothermal sources
present in this region. Thus, this study was able to highlight the impact of shallow hydrothermal
sources located along the Tonga-Kermadec arc on the Dre cycle of the WTsp Ocean. These
sources release a large amount of Dre directly into the surface layer and can fertilize the entire
Lau Basin and, to a lesser extent, the Melanesian zone. However, while Dre-rich plumes from
deep sources appear to be stabilized and transported in Melanesian waters, Dre from shallow
sources persists for only a few tens of kilometers. Dre is indeed lost very rapidly from solution
by several physical, chemical, and biological processes such as precipitation and scavenging,
some of them acting exclusively in the photic layer such as photoreduction and, to a lesser extent,
biological uptake. This weak stabilization of shallow hydrothermal Dre could result in part from
the dissociation of Dre-stabilizing complexes and low Dre accumulation mediated by the faster
ocean circulation in surface than at depth. Scavenging has also been reported to be more intense
in the surface layer, accelerating the removal of shallow hydrothermal iron. Thus, Dre from
shallow hydrothermal plumes of the Tonga-Kermadec arc does not appear to be transported over
very long distances as previously demonstrated for deep hydrothermal plumes by many studies.
However, this small but important fraction of Dre ultimately transported far from the source is
sufficient to fertilize the Lau Basin, probably through the cumulative impact of likely many
sources located along the Tonga arc. Further analysis of the geochemical differences that may
exist between shallow and deep hydrothermal sources and their environment is needed to better
understand the stabilization of Dre and other metals in this region. For example, a thorough study

of the various ligands released from shallow and deep hydrothermal sources in the region and an



assessment of their stability is needed to understand the differences between these two types of
hydrothermal systems. An investigation of the behavior of other hydrothermally-sourced trace
metals could help determine whether the low Dre dispersion observed in shallow hydrothermal
environments is a distinct feature of that element or may be observed for other dissolved metals
(e.g., Dmn), allowing conclusion to be drawn about the processes involved (i.e., greater dilution
or chemical removal specific to Dre). In addition, further sampling of the Lau Basin with finer
temporal and/or spatial scales may be necessary for a more thorough study of the dispersion of

iron-rich shallow hydrothermal plumes.
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3. Synthese de I’¢tude

Les résultats de notre étude ont démontré que les masses d’eau d’origine lointaine
alimentant le Bassin de Lau ne peuvent expliquer les concentrations observées en surface dans
cette région, ce qui nous permet de conclure avec certitude que le fer provient de sources locales
de I’Océan Pacifique Sud-Ouest. Les anomalies les plus notables étant toutes localisées dans la
partie Est du Bassin de Lau, nous avons pu en déduire que les sources hydrothermales peu
profondes massivement présentes le long de 1’Arc des Tonga étaient responsables des fortes
concentrations en fer dissous observées dans la couche photique. Néanmoins, ces anomalies nous
permettent de constater que le fer dissous n’est pas un traceur adéquat de 1’hydrothermalisme peu
profond a I’échelle du Bassin de Lau, comme peut I’étre la signature chimique des particules
exportées permettant de retracer ’impact de 1’hydrothermalisme sur de plus grandes échelles
spatiales, comme nous 1’explorerons dans le Chapitre V. En effet, les résultats de notre étude ont
mis en évidence une diminution rapide des concentrations en fer dissous a proximité des sources
hydrothermales peu profondes. Cette observation surprenante entre en contradiction avec le
comportement du fer hydrothermal originaire des sources profondes, lequel est transporté a des
milliers de kilomeétres de la source d’émission (Resing et al., 2015). Cette différence est liée au
temps de résidence plus court des masses d’eau dans la couche de surface, impliquant une
dilution plus rapide du Dre a proximité des sources peu profondes. La faible quantité de fer
accumulée en surface n’est pas pour autant épargnée puisqu’elle est affectée par divers processus
biogéochimiques lors de la dispersion du panache. Certains de ces processus, tels que la
précipitation et le scavenging, sont plus marqués en surface qu’en profondeur en raison des
conditions physico-chimiques prévalentes en surface, notamment caractérisées par de plus forts
niveaux de température et de pH. Certains processus agissent exclusivement dans la couche de
surface, tels que 1’absorption biologique et la photoréduction, ajoutant alors une contrainte
supplémentaire a la dispersion du fer en surface par rapport aux panaches profonds. Toutefois, la
fraction faible mais non négligeable de fer dissous finalement transportée loin des sources est
suffisante pour fertiliser ’ensemble du Bassin de Lau, probablement en raison de I’impact

cumulé de nombreuses sources peu profondes localisées le long de 1’ Arc des Tonga.

Cette étude a ainsi demontré que les fluides hydrothermaux libérés dans la couche

photique ensemencent I’ensemble du Bassin de Lau avec du fer dissous. Cependant, comme



évoque dans la section 3.4.1 du Chapitre 1, ces fluides sont également enrichis en de nombreux
autres métaux (Cd, Cu, Hg, Pb) a des concentrations pouvant étre toxiques pour le phytoplancton.
Toutefois, I’effet des apports hydrothermaux peu profonds sur le fonctionnement des
communautés planctoniques naturelles n’a jamais été caractérisé. Ce point sera abordé plus

en détail dans le Chapitre V.



4. Contributions des auteurs a 1’étude

L’ensemble des auteurs a contribué¢ de facon significative a cette étude. La totalité des
analyses de Dre en FIA-CL a été réalisée par mes soins sous la supervision de Cécile Guieu et non
sans la précieuse assistance de Maryline Montanes. Ces mesures n’auraient pu étre effectuées
sans 1’équipe de prélévement des échantillons de métaux du container propre durant la campagne
TONGA, composée de Matthieu Bressac, Géraldine Sarthou, Veronica Arnone et David Gonzélez-
Santana. J’ai également été en charge de 1’étude des masses d’eau par cOMP et des analyses qui
en ont découlé (transects de fer théorique et anomalique). Une telle méthodologie n’aurait
sirement pas été possible sans ’encadrement attentif de Vincent Taillandier, qui a identifié les
masses d’eau contribuant au transect et s’est révélé d’une grande aide pour I’interprétation des
résultats. La validation de 1’eOMP a pu étre effectuée grace aux simulations Ariane entiérement
réalisées par Nicolas Grima et Christophe Maes. J’ai également été en charge de I’analyse des
trajectoires des bouées Svp et des flotteurs ARGO et de 1’élaboration du budget de DFe, avec
I’aide de Vincent Taillandier, Cécile Guieu et Frédéric Gazeau. Pascale Bouruet-Aubertot a pu
contribuer significativement a 1’élaboration de ce budget par ses estimations de la diffusion
verticale des eddies ayant permis le calcul des flux de Dre verticaux en station LD 5-T5. Maria-
Elena Vorrath, sous la supervision de Hélene Planquette, a réalisé les mesures de fer particulaire
qui ont permis de valider les processus estimés par le budget de Dre. L’ensemble des données ont
été traitées et interprétées par mes soins, avec 1’aide de Frédéric Gazeau et de Cécile Guieu. La
version originale a été écrite par mes soins et profondément revue par Cécile Guieu et Frédéric

Gazeau. L’ensemble des auteurs ont contribué a la révision du manuscrit.









Chapitre IV. Influence des apports
hydrothermaux peu profonds sur les communautés

planctoniques

Scyphosphaera porosa collectée en Station 8 (Karine Leblanc)

“La joie de regarder et de comprendre est le plus beau cadeau de la nature.”

Albert Einstein






1. Présentation de 1’étude

Dans le Chapitre 111, nous avons pu mettre en évidence le rdle des sources
hydrothermales peu profondes dans la fertilisation du Bassin de Lau en fer dissous, lequel est a
I’origine des importantes efflorescences de diazotrophes évoquées dans la section 1 du Chapitre
I. Toutefois, dans la section 3.4.1 du Chapitre I, nous avons constaté que les apports
hydrothermaux provoquaient deux réponses opposées, a savoir un effet toxique au cceur du
panache mais fertilisant a sa périphérie (Figure I1-3a ; Bonnet et al., 2018). De telles observations
peuvent s’expliquer par la présence, au sein des panaches, de nombreux métaux essentiels a la
croissance des organismes, mais introduits a des concentrations ou sous des formes chimiques
susceptibles d’étre toxiques pour le phytoplancton (Dick et al., 2013 ; German & Seyfried, 2014 ;
Lilley et al., 2013). Toutefois, I’impact des fluides hydrothermaux peu profonds sur les
communautés planctoniques naturelles de I’océan Pacifique Sud-Ouest n’a jamais été

exploré a ce jour.

L’objectif de la présente étude était d’évaluer I’effet, qu’il soit fertilisant et/ou toxique,
des fluides hydrothermaux sur les communautés planctoniques. Pour ce faire, une étude
expérimentale de neuf jours a été menée durant la campagne océanographique TONGA. Au sein de
huit réacteurs climatiques, différents volumes d’eau de mer de surface et de fluides
hydrothermaux collectés a ~200 m ont été mélangés selon une approche en gradient. Le suivi de
nombreux stocks (biomasse phytoplanctonique, composition de la communauté, concentrations
en thiols) et flux (production nette de la communauté, fixation de N2, export de carbone et
métaux particulaires) biogeochimiques a permis de conclure quant aux effets des fluides
hydrothermaux peu profonds sur la biologie. La composition en métaux du fluide avant mélange
et la réponse des communautés face a cet ajout ont permis de tirer des conclusions gquant aux
potentiels effets toxiques et fertilisants des fluides hydrothermaux peu profonds émis le long de

1I’Arc des Tonga sur la biologie.




2. Influence of shallow hydrothermal fluid release on
the functioning of phytoplankton communities

L’article ci-aprés a été accepté pour publication dans la revue Frontiers in Marine Science,
section Marine Biogeochemistry (DOI : 10.3389/fmars.2023.1082077).
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2.1. Abstract

In the Western Tropical South Pacific (WTsP) Ocean, a hotspot of dinitrogen fixation has
been identified. The survival of diazotrophs depends, among others, on the availability of
dissolved iron (Dre) largely originating, as recently revealed, from shallow hydrothermal sources
located along the Tonga-Kermadec arc that fertilize the Lau Basin with this element. On the
opposite, these fluids, released directly close to the photic layer, can introduce numerous trace
metals at concentrations that can be toxic to surface communities. Here, we performed an
innovative 9-day experiment in 300 L reactors onboard the TONGA expedition, to examine the
effects of hydrothermal fluids on natural plankton communities in the WTsp Ocean. Different
volumes of fluids were mixed with non-hydrothermally influenced surface waters (mixing ratio
from 0 to 14.5%) and the response of the communities was studied by monitoring numerous
stocks and fluxes (phytoplankton biomass, community composition, net community production,
N2 fixation, thiol production, organic carbon and metal concentrations in exported material).
Despite an initial toxic effect of hydrothermal fluids on phytoplankton communities, these inputs
led to higher net community production and N2 fixation rates, as well as elevated export of
organic matter relative to control. This fertilizing effect was achieved through detoxification of
the environment, rich in potentially toxic elements (e.g., Cu, Cd, Hg), likely by resistant
Synechococcus ecotypes able to produce strong binding ligands, especially thiols (thioacetamide-
like and glutathione-like compounds). The striking increase of thiols quickly after fluid addition
likely detoxified the environment, rendering it more favorable for phytoplankton growth. Indeed,
phytoplankton groups stressed by the addition of fluids were then able to recover important
growth rates, probably favored by the supply of numerous fertilizing trace metals (notably Fe)
from hydrothermal fluids and new nitrogen provided by N fixation. These experimental results
are in good agreement with in-situ observations, proving the causal link between the supply of
hydrothermal fluids emitted at shallow depth into the surface layer and the intense biological
productivity largely supported by diazotrophs in the WTsp Ocean. This study highlights the
importance of considering shallow hydrothermal systems for a better understanding of the

biological carbon pump.




2.2. Introduction

The Western Tropical South Pacific (WTsp) Ocean (18-22 °S, 160 °E-160 °W) has
recently been recognized as a hotspot of dinitrogen (N.) fixation, harboring some of the highest
rates reported to date in the global ocean (Bonnet et al., 2017). Diazotrophs (i.e., No-fixing
organisms) have high cellular iron (Fe) quotas relative to other plankton functional groups, as Fe
is an essential component of the nitrogenase enzyme catalyzing N fixation (Berman-Frank et al.,
2001; Rueter et al., 1992). Hence, their biogeographical distribution has been closely related to
ambient Fe concentrations, especially in the subtropical Atlantic Ocean and the WTsp Ocean
(Lory et al., 2022; Schlosser et al., 2014). In the WTsp Ocean, diazotroph blooms have also been
attributed to elevated, non-limiting concentrations of Fe, along with optimal conditions of
temperature and phosphorus availability (Moutin et al., 2005, 2008). Prior to the OUTPACE
(Moutin & Bonnet, 2015) and TONGA (Guieu & Bonnet, 2019) cruises performed in the WTsp
Ocean, our knowledge of the origin and distribution of Fe in the region was poor, as the Pacific
Ocean is severely undersampled, especially for trace metals (Schlitzer et al., 2018). Accurate
quantification of dissolved Fe (Dre) distribution along a 6000-km transect during the TONGA
cruise has demonstrated that shallow hydrothermal sources (200-300 m) located along the Tonga-
Kermadec arc accounted for these elevated DFe concentrations measured in the Lau Basin and
Melanesian waters (Tilliette et al., 2022) and trigger the high N> fixation rates measured in the

region (Bonnet et al., in rev.).

The Tonga-Kermadec subduction zone belongs to the Pacific Ring of Fire hosting nearly
three-quarters of the world’s active volcanoes (Rinard Hinga, 2015). It is the most linear,
convergent and seismically active of the Earth's subduction boundaries (Timm et al., 2013) and
consequently carries intense volcanic and hydrothermal activities (2.6 active vents/100 km;
Massoth et al., 2007; Pelletier et al., 1998). Submarine hydrothermal activity occurs when water
percolates through the fractured oceanic crust. As it penetrates downward, the water is heated (>
400 °C) and undergoes chemical changes by reacting with nearby rocks. At this temperature, the
fluid becomes buoyant and rises rapidly in the water column (German et al., 2016). Numerous
chemical species can be introduced into the water column by hydrothermal plumes at
concentrations much higher than those usually found in the water column (Dick et al., 2013;

Gonzalez-Vega et al., 2020; Lilley et al., 2013). These include gases (e.g., carbon dioxide: COa,




hydrogen sulfide: H.S, dihydrogen: Hz, helium: He) and macronutrients (e.g., nitrate: NOgz’,
silicate: Si(OH)4, phosphate: POs*). They also contain dissolved and particulate trace metals,
some being essential although toxic at high concentrations (e.g., copper: Cu, zinc: Zn) and others
non-essential and even harmful (e.g., cadmium: Cd, mercury: Hg, lead: Pb) for many organisms
including phytoplankton (Azeh Engwa et al., 2019; DalCorso, 2012; Mehana, 2014; Thomas et
al., 1980). Contrary to mid-ocean ridges where hydrothermal vents are located deep (3000-4000
m), in some regions such as the WTspP or the Aegean Sea, hydrothermal vents can be shallow (<
300 m) and inject such elements directly into the surface layer (Massoth et al., 2007; Zhang et al.,
2020). Thus, besides fertilization by trace metals such as Fe (Ardyna et al., 2019; Schine et al.,
2021), toxic effects may also occur for plankton communities due to the proximity of the vent,
where fluids can be highly concentrated in these elements (Lilley et al., 2013). In addition,
plumes from shallow hydrothermal sources supply fresher and more labile material (Hawkes et
al., 2014) compared to inputs reaching surface waters from deep systems (Tagliabue et al., 2010)
and thus may be more bioavailable to surface phytoplankton. These fluids could therefore affect
(positively or adversely) the functioning of the planktonic ecosystem and the biological carbon
pump.

Numerous studies have reported on the effects of trace metal additions, alone or in
combination, in mono-specific cultures or on natural phytoplankton assemblages. They all
revealed that plankton communities release binding ligands into the environment to face metal
stress (e.g., Dupont and Ahner, 2005; Hoffmann et al., 2012; Horvati¢ and Persi¢, 2007; Lage et
al., 1996; Leal et al., 1999; Morel and Price, 2003; Permana and Akbarsyah, 2021; Wu and Wang,
2012). In particular, thiols, which are low molecular weight peptides comprising a sulthydryl
group (—SH; Buckberry and Teesdale-Spittle, 1996; Morrison et al., 2010), are an important
component of the ligand pool and have been shown to be responsible for the near-complete
complexation of several trace metals in surface waters, rendering them non-bioavailable (Dupont
et al., 2006; Satoh et al., 1999; Tang et al., 2000). Such compounds may have a key role in
detoxifying an environment rich in harmful elements (Ahner & Morel, 1995; Grill et al., 1989;
Zenk, 1996). Yet to date, no study has explored the effect of natural metal-rich shallow
hydrothermal inputs on plankton communities. In the present study, we conducted an innovative
experiment to investigate the effects of hydrothermal fluids from shallow sources located along

the Tonga-Kermadec arc on natural plankton communities of the WTsp Ocean. During the




TONGA cruise, different volumes of hydrothermal fluids collected from an identified active vent
along the Tonga arc were added to surface waters collected in a remote area unaffected by
hydrothermal fluids. This nine-day experiment allowed for the examination of the community
functioning as a whole and for the investigation of the effects of hydrothermal fluids on
numerous biological and biogeochemical stocks and fluxes (e.g., biomass, community
composition, thiols and fluorescent dissolved organic matter (FDoM) concentrations, biological
productivity, N2 fixation, export of material) in a system mimicking the natural physico-chemical

conditions prevailing in the region.




2.3. Materials and methods

2.3.1. Hydrothermal fluid enrichment experiment

2.3.1.1. Experimental design

The experiment was conducted as part of the TONGA cruise (GEOTRACES GPprl4,
November 2019, R/V L’ATALANTE; Guieu and Bonnet, 2019) in 300 L high-density polyethylene
(HorE) and trace metal free experimental tanks (referred hereafter as minicosms; Figure 1V-1a).
Each minicosm was equipped with a lid supporting six rows of LEDs (Alpheus©) composed of
blue, green, cyan and white units mimicking the natural light spectrum. A 250 mL HDPE bottle
was screwed onto a polyvinyl chloride valve that remained open throughout the experiment to
collect exported material at the conical base of each minicosm. Photosynthetically active
radiation (PAR; 400-700 nm) and temperature were continuously monitored in each minicosm
using a QsL-2100 irradiance sensor (Biospherical Instruments Inc©) and a HoBo TidbiT® v2

temperature data logger (Onset), respectively.

The experimental system was composed of nine minicosms installed in a light-isolated,
air-conditioned, clean-room container (99.9% filtration of particles larger than 0.2 um by a high
efficiency particulate air filter; Figure [V-1b). Prior to the experiment, minicosms were
meticulously washed with a high-pressure cleaner (Karcher®) and filled with a mixture of fresh
water and surfactant (Decon™) for 24 h. They were then refilled with fresh water and acidified
with hydrochloric acid (Suprapure HCI; Supelco®; final pH ~2). After 24 h, minicosms were
emptied and rinsed with deionized water. The temperature of the container was adjusted 2 °C
below in-situ temperature level to facilitate maintaining temperature close to the targeted level
(i.e., in-situ temperature) using a temperature-control system placed in each minicosm during the

experiment (see thereafter).
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Figure 1V-1. Methods used for the hydrothermal fluid enrichment experiment. (a) Scheme illustrating the
different components of a minicosm with A. LED cover, B. heating resistor, C. temperature data logger, D.
photosynthetically active radiation (PAR) sensor, E. sampling tube, F. motorized propeller, G. filtration cartridge



(used only for some parameters) and H. particle trap. (b) Picture taken during sampling, showing eight of the nine
minicosms used during the experiment and installed in the “clean-room” container. (c) Cruise transect superimposed
on surface chlorophyll-a concentrations (mg m=). Chlorophyll-a concentrations were derived from satellite images
acquired during the respective period of occupancy: 5 November 2019 for the western part of the transect, 15
November for the southeastern part, and 29 November for the northeastern part. The position of the end-members
sampled for the minicosm experiment is represented by a red triangle for the fluid end-member and a blue square for
the surface end-member. Note that an effort was made to sample waters relatively low in chlorophyll-a for the
surface end-member (< 0.1 mg m3). The hooks under the transect represent the different subregions studied during
the cruise: Melanesian waters and the Lau Basin at the west and the South Pacific Gyre at the east.

The experimental protocol followed a gradient approach, with one control and seven
minicosms enriched with increasing volumes of hydrothermal fluids: from 1.8 to 14.5% of the
total volume added to surface waters (Table 1VV-1). These ratios were chosen based on previous
Dre measurements during the OUTPACE cruise (Guieu et al., 2018), where Dre likely from
hydrothermal origin reached concentrations up to 66 nM while in surface waters (< 100 m)
impacted by these fluids, [Dre] reached 1-2 nM. Depending on their vertical and horizontal
distance from the source, communities will be subjected to different fluid-water mixing. Closer to
the source, communities will be subjected to higher enrichments (5-12 nM at 100-150 m during
OuUTPACE, corresponding to mixing rates of 8-18%) while those more distal from the source will
be subjected to lower mixing, due to high fluid dilution, similar to those observed at the surface
during OUTPACE (corresponding to mixing of 1.5-4.5%). The gradient chosen thus covers the
different conditions to which communities may be subjected. The ninth minicosm, labeled M9,
was used to sample both end-members (hydrothermal fluids and surface waters unaffected by
hydrothermal fluids) for all parameters and processes considered prior to their mixing (see
section 2.3.1.2).

Table IV-1. Gradient approach considered for the experiment.

Treatment Control 18% 36% 55% 73% 91% 109% 14.5%
Volume of fluid (L) 0 5 10 15 20 25 30 40

Volume of surface water (L) 275 270 265 260 255 250 245 235
Note. Treatment (in %) represents the proportion of hydrothermal fluid added to surface waters.
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2.3.1.2. End-member sampling and mixing protocol

The nine minicosms were first filled with surface water sampled on November 10, 2019,
at the western boundary of the South Pacific Gyre (21.69 °S, 174.74 °W), located outside the
influence of volcanic activity and characterized by low chlorophyll concentrations (< 0.1 mg m;
Figure I'V-1c). Seawater was pumped at 5 m at 10 p.m. (local time) using a high flow peristaltic
pump (TecamySer®). A volume of 275 L was evenly and synchronously distributed in the nine
minicosms using nine HDPE pipes. M9 was sampled the next day at 6 a.m. for the measurement
of all stocks and fluxes, which are necessary to characterize the properties of the surface end-
member shortly before mixing. M9 was then emptied and rinsed with deionized water.

Hydrothermal fluids were sampled upon arrival at the station, on November 11, 2019, at
9:30 a.m. (local time). Sampling was performed at 21.15 °S, 174.75 °W above an active shallow
hydrothermal source (Figure 1\V-1c). Seawater was pumped at 200 m (i.e., the depth at which the
strongest acoustic and chemical anomalies were measured; Tilliette et al., 2022) to fill the
minicosm M9 using the same pumping device as for the surface end-member. After having
collected the samples for the parameters and processes needed to characterize the fluid end-
member, M9 was used for the mixing. In each of the eight minicosms, different volumes of
surface seawater were removed and replaced by the same volumes of fluid end-member,
following the gradient approach described in Table 1\V-1. The entire process (pumping and
mixing of the two end-members) required 13 h. Concurrently, a CTD cast (conductivity,
temperature and depth; SeaBird SBe 911 Plus rosette-mounted) was performed above the
hydrothermal source to compare parameters measured in the minicosms to the in-situ data (see

below).

2.3.1.3. Final adjustments and launch of the experiment

Immediately after mixing, 260 mg of *C-labeled sodium bicarbonate (**C-NaHCOs;
Sigma-Aldrich®) was added to each minicosm to monitor the incorporation of dissolved
inorganic carbon (DIc) into particulate organic carbon (Poc). An initial 3C-Dic signature of ca.
500%o0 was achieved. The rotating propellers fitted in each minicom (Figure 1VV-1a) were set at 9

rotations per minute, creating a slight turbulence allowing particles to remain in suspension. A
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12:12 light cycle was simulated with a maximum irradiance of ~735 pmol photons m? s*

reached between 9:30 a.m. and 5 p.m. (local time). The seawater temperature in each minicosm
was regulated during the entire experiment to the surface in-situ value (25.7 °C) using heating

resistors (500 W; Aquamedic™) regulated by control units (Corema™),

2.3.1.4. Sampling

Sampling was performed on six occasions for most parameters during the nine-day
experiment: 12 h (day 0.5), 24 h (day 1), 48 h (day 2), 96 h (day 4), 144 h (day 6) and 216 h (day
9) after mixing the two end-members. However, some parameters requiring low volume, such as
for flow cytometry analyses, were sampled daily. The parameters studied included:
photosynthetic pigment concentrations, phytoplankton abundances, net community production
(NcP), N fixation rates, Dre, thiols, FDomM and nutrients concentrations. All samples were
collected from the sampling tube installed on each minicosm (Figure I'VV-1a) under the cleanest
possible conditions by gravity and without filtration, except for thiol and macronutrient samples
filtered on sterile Sartobran® 300 cartridges (0.45 um pre-filtration and 0.2 um final filtration)
connected to the sampling tubes of each tank. Macro-nutrients were analyzed (see Text IV-S1)
and are described in detail in Bonnet et al. (in rev.). The sampling protocol is illustrated in Table
IVV-S1. The duration of the experiment was imposed by the tight schedule of the cruise and the
need to sample less than 50% of the initial volume by the end of the experiment to minimize the

associated bias.

2.3.2. Analytical methods

2.3.2.1. Dissolved iron and particulate trace metals

Dre samples were collected in 60 mL LbDPE bottles after filtration through sterile
Sartobran® 300 cartridges (pre-filtration on 0.45 pum and final filtration on 0.2 um). Right after
collection, seawater samples were acidified to pH ~1.7 with 2%o (v/v) hydrochloric acid (HCI,
Ultrapure® Merck) under a class 100 laminar flow hood, double-bagged, and stored at ambient
temperature in the dark before shore-based analysis. DFe concentrations were determined by flow

injection and chemiluminescence detection as described in Tilliette et al. (2022).
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Trace-metal clean rosette casts were conducted to sample dissolved and particulate trace
metals above the hydrothermal source. DFe samples were analyzed as described above (see
Tilliette et al. (2022) for further details). The protocol for other dissolved and particulate trace

metal measurements is presented in Text 1V-S2.

2.3.2.2. Biological stocks

Photosynthetic pigments. Samples of 2.7 L were filtered within 2 h of collection through
25 mm glass fiber filters (GF/F; Whatman™; 0.7 um). After filtration, filters were transferred to
cryovials, flash-frozen in liquid nitrogen and stored at -80 °C pending analysis. Nine months after
collection, samples were processed by the SAPIGH analytical platform at the Institut de la Mer de
Villefranche (IMEv, France). Filters were extracted at -20 °C in 3 mL of methanol (100%)
containing vitamin E acetate (Sigma-Aldrich®). They were crushed by sonication before being
clarified one hour later by vacuum filtration. The extracts were analyzed within 24 h using a
complete Agilent Technologies® 1200 series high-performance liquid chromatography (HPLC)
system. The contribution of the identified pigments and their taxonomic significance were
determined according to Uitz et al. (2006). The biomass of haptophyceae, diatoms and
dinoflagellates was thus estimated from 19'-hexanoyloxyfucoxanthin, fucoxanthin and peridinin,

respectively.

Abundance of Synechococcus and Prochlorococcus cells. Samples of 7 mL were fixed
with a mixture of 0.25% glutaraldehyde and 0.01% Pluronic F-68, flash-frozen in liquid nitrogen
and stored at -80 °C pending analysis. Samples were analyzed at the Station Biologique de
Roscoff as described in Marie et al. (1999). Briefly, 1 mL of thawed sample was transferred into
a cryotube and analyzed using a BD FACSCanto™ II flow cytometer equipped with 488 and 633
nm lasers. Signal was triggered on red fluorescence and samples were run for 3 minutes with a
flow rate around 100 pL min. Synechococcus were discriminated from Prochlorococcus cells

through the presence of the pigment phycoerythrin.

During the cruise, rosette casts were conducted to sample for photosynthetic pigments as
well as Prochlorococcus and Synechococcus abundances above the hydrothermal source. The

collected samples were analyzed as described above.
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2.3.2.3. Biological fluxes

Net community production. Samples of 2.7 L were filtered through pre-combusted
(450 °C, 4 h) and pre-weighed GF/F filters. Filters were then stored in petri dishes and dried at
60 °C for 24 h. Shortly before analysis, each sample was acidified by adding HCI (2 N) to
remove the inorganic carbon fraction. POc concentrations and carbon isotopic signature were
measured by an elemental analyzer coupled to an isotope ratio mass spectrometer (EA-IRMS;
Vario Pyrocube-lsoprime 100, Elementar®). Dic concentrations were determined using the R
package seacarb developed by Lavigne and Gattuso (2010) using the pre-requisite pH and total
alkalinity data measured during the experiment (see Texts I1V-S3 and S4). §%C-Dic
concentrations were measured as described in Maugendre et al. (2017). Ncp was finally

calculated using all these parameters according to the method of de Kluijver et al. (2010).

N fixation rates. Rates were measured using the N, bubble technique (Montoya et al.,
1996), intentionally chosen to avoid any potential trace metal or dissolved organic matter
contaminations (Klawonn et al., 2015), as both have been found to control N fixation or nifH
gene expression in this region (Benavides et al., 2017; Moisander et al., 2014). Samples collected
in 2.25 L acid-washed polycarbonate bottles were amended with 2 mL of 98.9% °N (Cambridge
isotopes), incubated in on-deck incubators connected to surface circulating seawater and shaded
at the specified irradiances using blue screening. Incubations were stopped by filtering the entire
incubation bottle onto pre-combusted (450°C, 4 h) GF/F filters. Filters were subsequently dried at
60 °C for 24 h before analysis of ©®N:*N ratio and particulate N using an EA-IRMs (Integra 2,
SerCon Ltd) as described in Bonnet et al. (2018). The®N:*N of the N2 pool available for N
fixation (Montoya et al., 1996) was measured in all incubation bottles by membrane inlet mass

spectrometry to ensure accurate rate calculations as fully described in Bonnet et al. (2018).

2.3.2.4. Dissolved organic compounds

Thiols. Thiol samples were collected in 125 mL trace metal-clean low-density
polyethylene (LDPE) bottles (Nalgene®) after filtration through sterile Sartobran® 300 cartridges.
Samples were then double-bagged and stored frozen at -20 °C pending analysis. Samples were

defrosted at room temperature in the dark, and thiol concentrations were measured
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electrochemically using a Metrohm pAutolab I11. The working electrode was a hanging mercury
drop electrode, the reference electrode was Ag/AgCl with a glass salt bridge filled with 3 M KClI,
and the counter electrode a glassy carbon rod. The voltammetric method was taken from Pernet-
Coudrier et al. (2013).

Briefly, a sample aliquot of 10 mL was transferred into an acid-cleaned voltammetric
quartz cell under a laminar flow hood and acidified to pH 2 using trace-metal grade HCI. The
solution was spiked with 30 uL of 10 ppm molybdenum(VI1) and then purged with nitrogen
(99.99%) for 5 minutes. A deposition potential of 0 V was applied for 150 s with stirring
followed by a 5-s rest time. Using differential pulse mode, the potential scan ranged from O to -
0.65 V. Compound concentrations were determined by standard addition of thioacetamide (TA,
Fisher Scientific) and glutathione (GsH, reduced, Sigma-Aldrich) standards. Two additions were
made for each sample, with four measurements per addition. The peak height was measured

using ECDSOFT (Omanovi¢ & Branica, 1998).

Fluorescent dissolved organic matter. FDom samples were collected in pre-calcined glass
bottles and immediately filtered through pre-calcined GF/F filters using a low vacuum glass
filtration system. The resulting filtrates were transferred to 100 mL pre-calcined amber glass

bottles with Teflon®-lined caps. The ampoules were stored in the dark at -20 °C until analysis.

Within three months of collection, FDom measurements were performed with a F-7000
spectrofluorometer (Hitachi®). Excitation-emission matrices (EEmMs) were conducted over the
excitation (Aex) and emission (Aem) wavelength ranges of 200-500 nm and 280-550 nm,
respectively. EEMs were blank-corrected, Raman-normalized and converted into quinine sulfate
unit (Qsu). EEms were treated with parallel factor analysis (PARAFAC) executed using the
DomFluortoolbox v1.6 (Stedmon & Bro, 2008) running under MATLAB® 7.10.0 (R2010a) for the
identification of the main fluorophores according to Ferretto et al. (2017) and Tedetti et al. (2016,
2020).

2.3.2.5. Exported material

At the end of the experiment, particle traps were removed, closed and stored at 4 °C in the

dark in a 4% formaldehyde solution pending analysis. Samples were processed according to the




standard protocol followed by the “Cellule Pi¢ges” (INSU-CNRS). After removal of the swimmers
(zooplankton), samples were rinsed three times in MilliQ water and lyophilized. The total amount
of material collected was weighed to estimate the total exported flux. Three aliquots were then
weighed to estimate total carbon, Poc as well as particulate trace metals exported during the

experiment: Fe and Cu.

Total carbon was measured with a CHN elemental analyzer (2400 Series Il CHNS/O
Elemental Analyzer, Perkin ElImer®) on weighted subsamples. Poc was measured similarly, after

removing inorganic carbon by acidification with 2 N HCI.

Particulate Fe and Cu concentrations were measured by Icp-Oes (Inductively Coupled
Plasma Optical Emission Spectrometry; Perkin-EImer® Optima-8000) on acid-digested samples.
Digestions were performed in Teflon® vials by adding Suprapur grade acids to weighed
subsamples in two steps: (1) 1 mL of 65% nitric acid (HNO3) followed by a mixture of (2) 500
pL of 65% HNO3z and 500 pL of 40% hydrofluoric acid. After each step, samples were heated at
150 °C for 5 h. Several aliquots of blanks and certified reference material (GBw, NRcC) were
digested and analyzed under the same conditions. Blanks (reagent alone and reagent + blank
filter) were below the detection limit (DL). The percentage recovery obtained with the certified
reference material indicated accurate digestion and quantitative analysis for all elements (Fe: 94 +
4%, Cu: 97 + 3%).

2.3.2.6. Statistical analyses

To estimate whether the addition of different hydrothermal fluid volumes had an effect on
the measured parameters as a function of time, multiple linear regressions with interaction were
performed following James et al. (2013). These regressions were modeled to follow the formula y
= ax1 + bxz +c, with y, the parameter of interest; X1, the mixing ratio (in %); X2, the sampling time
and c, the intercept. In order to compare the growth and decline phases of the control to the
kinetics observed in the fluid-enriched treatments, regressions were performed independently at
the start (12 h, 24 h, 48 h) and at the end (96 h, 144 h, 216 h) of the experiment via the Im
function in R software. In case of significant interaction (p-value (p) < 0.05), a pairwise post-hoc
comparison test was performed to determine the percentage(s) of enrichment having an effect on

the considered parameter using the emmeans package (Lenth et al., 2019).
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2.4. Results

Irradiance, temperature and pH on the total scale during the experiment are shown in
Figure 1V-S1. Briefly, the different L:D cycles (Light:Dark) were stable for all minicosms. The
targeted experimental temperature (25.7 °C) was achieved in each minicosm, although a lower
temperature (25.2 °C) was recorded in the +9.1% fluid treatment. However, this value was within
the range of in-situ surface temperatures and likely did not significantly impact the results
presented. Since the pH of the fluid end-member was very low (~6.5), decreases in pH
proportional to the addition of fluid were observed. These pH values gradually returned to the
values observed in-situ in surface waters, due to CO> outgassing during the experiment. Dilution
curves performed on pH, nutrients and Dre data are shown in Figure I\VV-S2 and attest the

accuracy and quality of the mixing performed.

2.4.1. Dissolved iron

Dre concentration ([Dre]) in the fluid end-member was 15-fold higher than in the surface
end-member. [Dre] followed quite similar dynamics in all fluid-enriched treatments (Figure
I\VV-2). They increased until day 1, peaking at 3.2-19.5 nmol L™, before gradually decreasing until
the end of the experiment.

25 Control
1.80%
——3.60%
——5.50%
——7.30%
9.10%
——10.90%
14.50%

DFe (nmol L)

O Surface
B Fluid
A In situ

0 2 4 6 8
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Figure 1V-2. Temporal dynamics of dissolved iron (DFe) concentrations for a gradient of fluid addition (in %
of total minicosm volume). DFe concentrations measured in the surface and fluid end-members are represented by
an empty and a solid gray square, respectively. The red triangle represents the concentration measured in-situ above

the sampled hydrothermal source at 5 m during the CTD casts of TONGA cruise.




In the following section, the results will be discussed according to two selected periods of
the experiment: period 1 (P1) from the start of the experiment to day 2 and period 2 (P2) from
day 2 to the end of the experiment.

2.4.2. Stocks and fluxes during the experiment

2.4.2.1. Biological stocks: cyanobacteria

Prochlorococcus abundance increased in all minicosms during P1, independent of fluid
treatment (p > 0.05; Figure 1VV-S3a), although the maximum abundances reached were 1.1 to 2-
fold higher in the fluid-enriched treatments relative to control (Table 1VV-2), except for the +3.6
and +10.9% fluid treatments. Prochlorococcus populations then gradually decreased until the end
of P2, independently of the treatment (p > 0.05; Figure IV-S3a). In contrast, Synechococcus
populations showed significant differences between the fluid-enriched treatments and the control
(p < 0.05; Figure 1V-S3b). Control populations increased until day 1 only, before decreasing.
Population in the +7.3% fluid treatment followed the same Kkinetics as in the control, although the
maximum abundance was two-fold higher (Table 1V-2). Comparatively, Synechococcus grew in
all other fluid-enriched treatments until day 2, reaching up to 8-fold higher maximum abundance
as compared to the control. Synechococcus populations decreased in most minicosms during P2,
even reaching a near-zero abundance in some treatments (p > 0.05; Figure 1\VV-S3b). Modest
increases in abundance were observed for three of the seven fluid-enriched treatments between
days 6 and 8. Only the +1.8% fluid treatment reached its maximum abundance in P2 (x3.7
relative to the control; Table 1V-2).
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Table 1V-2. Factor of maximum relative changes in cyanobacteria populations in hydrothermal fluid-enriched
treatments relative to the control.

Treatment  Prochlorococcus  Synechococcus

1.8% 1.1 (day 2) 3.7 (day 8)
3.6% 0.7 (day 2) 4.3 (day 2)
5.5% 1.4 (day 2) 4.6 (day 2)
7.3% 1.6 (day 2) 2.1 (day 1)
9.1% 1.5 (day 2) 7.5 (day 2)
10.9% 0.9 (day 2) 3.4 (day 2)
14.5% 2.0 (day 2) 4.3 (day 3)

Note. The sampling time at which these maximum relative changes were observed is indicated in parentheses. The
abundance of cyanobacteria (Prochlorococcus and Synechococcus) was measured by flow cytometry.

2.4.2.2. Biological stocks: non-cyanobacterial phytoplankton

Haptophyceae biomass (Bhapto) in the control increased throughout P1 (Figure I1V-3a)
before decreasing during P2. In comparison (p < 0.01), no increase in biomass was observed in
the fluid-enriched treatments during P1, as Bhapto decreased (reaching ~0.004 pg L) relative to
the initial biomass (0.01 pug L™). During P2, Bnapo continued to increase until day 4, peaking at
0.035 pg L%, before gradually decreasing (Figure 1V-3a). Stagnant in P1, Bhapto in fluid-enriched
treatments increased throughout P2, reaching values twice the one in the control (up to 0.1 pg L,
p < 0.01). Diatom biomass (Bais) remained stable in the control (~0.0031 pg L) within the first
24 h relative to the initial biomass (0.0025 pg L™). It then doubled at the end of P1 (Figure
1\VV-3b) and remained stable throughout P2 (~0.0025 pg L™). Baia in the fluid-enriched treatments
remained stable during P1 at much lower values than those reached in the control (p < 0.002). It
then increased from the start of P2 until day 6. Bgia then stabilized in most fluid-enriched
treatments, except for the +5.5, +7.3 and +10.9% fluid treatments in which a significant increase
was observed at the end of P2 (up to 0.043 pg L*; p < 0.006 relative to the control).
Dinoflagellate biomass (Bdino) in the control increased throughout P1, peaking at 0.046 ug L™
before decreasing until the end of P2 (Figure I'V-3c). The opposite was observed in the fluid-
enriched treatments, displaying a decreasing trend (p < 0.001) during P1 (~0.001 pg L), which
continued until day 4. It stabilized between 4 and 6 days before increasing significantly in the

fluid-enriched minicosms until the end of P2 (p < 0.05 relative to control).
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Figure IV-3. Temporal dynamics of non-cyanobacterial phytoplankton biomass (ug L) for a gradient of fluid
addition (in % of total minicosm volume). (a) haptophyceae (i.e., 19'-hexanoyloxyfucoxanthin), (b) diatoms (i.e.,
fucoxanthin) and (c) dinoflagellates (i.e., peridinin). Values measured for each pigment in the surface and fluid end-
members are represented by an empty and a solid gray square, respectively. The red triangle represents the value
measured in-situ above the sampled hydrothermal source at 5 m during the CTD casts of TONGA cruise.

2.4.3. Biological fluxes

Cumulated Ncp increased during P1 similarly in all treatments (p > 0.08, Figure 1V-4a).
At the start of P2, a slight shift occurred: while control Ncp continued to increase, Ncp in fluid-
enriched treatments stabilized until day 6 (except for the +14.5% fluid treatment; Figure 1V-4a).
Control Ncp stabilized after 4 days, peaking at 19.8 umol C L™, before decreasing. In comparison,
cumulated Ncp in fluid-enriched treatments finally increased significantly at the end of P2, to
higher levels than in the control (=30.6 umol C L, p < 0.04). A strong positive correlation was
observed between the maximum cumulative Ncp reached for each treatment and the percentage
of fluid enrichment (R2 = 0.72, p < 0.05; Figure 1V-4b).

Cumulative N2 fixation (Figure IV-4c) also increased in all minicosms during P1. It
stabilized in the control at the end of P1 while it continued to increase, although less sharply, in
the fluid-enriched treatments. Cumulated N fixation in the control remained stable during P2,
peaking at 15 nmol N L (Figure 1V-4c). In comparison, N2 fixation continued to increase

throughout P2 in the fluid-enriched treatments, reaching values 2.5-fold higher than the control.
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No significant correlation was found between the maximum cumulative N fixation reached for
each treatment and the percentage of fluid added (R? = 0.019, p = 0.96).
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Figure 1V-4. Processes studied during the experiment. (a) cumulated *C-net community production and (b)
highest values of cumulated *C-net community production obtained for each minicosm (i.e., day 6 for the control
and day 9 for the fluid-enriched treatments) as a function of the percentage of hydrothermal fluid added. Net
community production is shown in umol C L and was determined according to the **C-labeling method described
by de Kluijver et al. (2010). (c) Cumulated dinitrogen fixation (nmol N L),

2.4.4. Dissolved organic compounds

Thiols. Two types of thiol compounds were identified during the experiment: TA and GsH
compounds. TA concentrations ([TA]) remained stable in the control during both P1 and P2
(~92.8 nmol L; Figure 1\V-S4a). In contrast, [TA] increased at the start of P1 in all fluid-
enriched treatments, reaching a maximum concentration 2.5- to 9.2-fold higher than in the control
(p < 0.04; Table I'V-3). However, no correlation between the percentage of fluid enrichment and
[TA] increase was observed (R?2=0.41, p = 0.31). [TA] then decreased rapidly until the end of P2,
reaching near-control levels. GsH concentrations ([GsH]) were null in all minicosms at the start of
P1 (Figure 1V-S4b). They started to increase at P2, except for the +1.8% and the +9.1% fluid

treatments, reaching concentrations 1.1 to 1.9-fold higher than in the control (Table I'V-3).

21



Table 1V-3. Factor of maximum relative changes in the concentrations of thiol compounds and fluorescent dissolved
organic matter (FDom) fluorophores in hydrothermal fluid-enriched treatments relative to control.

Thiols Foowm fluorophores

Treatment - - - — —
TA-like GsH-like  Tryptophan-like Tyrosine-like Humic-like

1.8% 3.7 (day 0.5) 0.68 (day 9) 1.3 (day 9) 1.3 (day9) 1.1(day9)
3.6% 3.8 (day 0.5) 1.7 (day 4) 0.8 (day 2) 1.2 (day 6) 1.2 (day9)

5.5% 2.9 (day 0.5) 1.9 (day 4) 1.6 (day 9) 1 (day 6) 1.4 (day 9)
7.3% 2.5 (day 0.5) 1.2 (day 4) 2.3 (day 9) 1.2 (day9) 1.4 (day9)
9.1% 2.5 (day 0.5) 1 (day 9) 1.7 (day 9) 1.2 (day 4) 1 (day 9)

109%  26(day0.5) 13(day9) 3.3 (day9) 12 (day4) 1.2 (day9)

14.5% 9.2 (day 0.5) 1.1 (day9) 1.5 (day 6) 0.9 (day 9) 1.2 (day 9)
Note. The sampling time at which these maximum relative changes were observed is indicated in parentheses. TA
refers to thioacetamide-like thiol compounds while GsH refers to glutathione-like thiol compounds. FDowm is
composed of two protein-like (tryptophan- and tyrosine-like) and one humic-like fluorophores. Concentrations of the
three fluorophores refer to their fluorescence intensities in Qsu.

Fluorescent organic dissolved matter. Three FDom fluorophores were identified by the
PARAFAC model: two protein-like fluorophores, i.e., tryptophan-like (Tp; peaks T) and tyrosine-
like (Ty; peaks B), and one humic-like fluorophore (Hs; peaks 1+C). These are the most
prevalent Foom fluorophores in the aquatic environment (Aiken, 2014; Coble, 2007). Below,

fluorophore concentrations refer to their fluorescence intensities in Qsu.

Tp concentrations ([TP]) increased in all fluid-enriched treatments during P1 (Figure 1V-
S5a), whereas [TP] remained stable in the control (p < 0.01). Only the +3.6% fluid treatment
reached its maximum concentration during P1 which was lower than in the control (Table 1V-3).
[TP] slightly increased throughout P2 (Figure 1VV-S5a), mainly in the fluid-enriched treatments,
reaching maximum concentrations 1.3 to 3.3-fold higher than in the control (Table 1V-3). A
drastic increase of Ty concentrations ([TY]) was observed in all minicosms during P1. Only [TY]
in the control decreased after 24 h (Figure 1'V-S5b). HS concentrations ([Hs]) increased during
the first 24 h in all minicosms before stabilizing until the end of P1 (Figure 1VV-S5¢, p > 0.05).
[Ty] and [Hs] followed the same dynamics as [TP] during P2 (p < 0.03), reaching maximum

concentrations 1.1 to 1.4 higher in the most enriched minicosms as compared to the control.
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2.45. Trace metal and PocC concentrations in exported material collected in

particle traps throughout the experiment

The exported material from the control, +3.6% and +10.9% fluid treatments showed
similar Fe concentrations ([Fe]; ~3.67 mg g!; Figure 1V-5a). [Fe] from other fluid-enriched
treatments doubled relative to the control. The highest [Fe] (x4 relative to the control) was
observed in the most fluid-enriched treatment. Nevertheless, no significant correlation was found
between the exported [Fe] and the percentage of fluid added (R? = 0.24, p = 0.57). High
concentration of Cu ([Cu]) were exported in the most fluid-enriched treatments relative to the
control (x2.4; Figure 1V-5b). However, low [Cu] was exported in the +5.5% and +9.1% fluid
treatments relative to the large volume of fluid added. Nevertheless, a positive relationship
between the [Cu] exported and the percentage of fluid added was observed (Rz = 0.6, p = 0.03).
Poc concentrations ([Poc]) exported in the fluid-enriched treatments were higher than the control
(x1.4), except for the +3.6% fluid treatment that exported lower [Poc] (Figure IV-5c). The
highest [Poc] (x2 relative to the control) were exported in the least fluid-enriched treatment. No

correlation between the [Poc] and the percentage of fluid added was found (R2 = 0.27, p = 0.52).
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Figure 1V-5. Concentration of metals and carbon per g of collected matter in traps at the end of the experiment
for (a) iron (mg g*), (b) copper (ug g*) and (c) particulate organic carbon (mg g*) as a function of treatment (+0 to
+14.5% hydrothermal fluid added). The green dotted line represents the regression line and its coefficient (R?).




2.5. Discussion

Our primary concern was whether the dynamics observed for the major phytoplankton
groups and thiols were a consequence of the biological response to the addition of hydrothermal
fluids or a dilution effect following the mixing of the two end-members. Theoretical dilution lines
were thus calculated for each treatment and compared to the measured values of the parameters at
12 h (Figure 1\V-S6). For the cyanobacteria biomass, the measured values were always higher
(~0.08 pg L) compared to theoretical values (~0.05 pg L), indicating that cyanobacteria
developed rapidly after mixing. In comparison, measured values of Bhapto (~0.004 pg L) and
Bdiato (~0.001 pg L) were lower than theoretical values (~0.01 pg L™ and ~0.003 pg L7,
respectively) in the fluid-enriched treatments, showing a decline of both after mixing. The
opposite was observed in the control (i.e., higher measured than theoretical values). Regarding
thiols, while measured and theoretical [TA] of the control matched perfectly, [TA] measured in
fluid-enriched treatments were up to 8 times higher than theoretical [TA]. This evidence shows
that the dynamics observed during the first 12 h after mixing were rather a biological response to

hydrothermal fluid enrichment than a simple dilution effect.

2.5.1. Primary effect of fluids

In the control minicosm, a small increase of biomass associated with picocyanobacteria,
haptophyceae, diatoms and dinoflagellates was observed during P1. This increase lasted for only
two days, probably due to nutrient limitation, especially in nitrate (< 0.1 pmol L, Figure 1V-S7;
Bonnet et al., in rev.). The biomass associated with those groups then decreased rapidly until the
end of the experiment. Nevertheless, this brief development at the start of the experiment resulted
in fairly significant cumulated Ncp and Poc export into the traps. In contrast, N> fixation rates

remained stable during this period in the control, and throughout the experiment.

Large differences were observed between the control and fluid-enriched treatments
regarding community composition, plankton abundance and biological fluxes. Indeed, at the start
of P1, only picocyanobacteria (mainly Synechococcus) developed after the mixing and at much

higher abundances than in the control. Yet, the fluids provided a small amount of macronutrients
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that could have supported the growth of phytoplankton (+0.04-0.28 and +0.003-0.023 umol L of
NOs™ and PO.* added by fluids, respectively, relative to the control; Bonnet et al., in rev.).
Furthermore, active diazotrophs also likely provided new N sources to the system. Compared to
the control, the large non-cyanobacterial species did not develop during P1 and dinoflagellate
mortality (i.e., decreased abundance) was even observed. One possible hypothesis is that the
observed patterns were the result of an initial toxicity of some elements supplied by the fluids.
Such an effect would have decreased after 4 days of experiment, as species whose growth was
stagnant finally started to grow. This implies that the studied waters had likely been detoxified,
consistent with the dynamics of thiols at P1, as these compounds have been reported to
selectively complex certain toxic trace metals (Ahner & Morel, 1995; Grill et al., 1989; Zenk,
1996). This mechanism will be explored in the following section.

2.5.2. Detoxification of the environment and candidate toxic elements

Environmental detoxification may occur through the excretion of metal-binding ligands
by communities. Two types of organic ligands capable of detoxifying the environment were
measured during the experiment: FDowm, protein- and humic-like fluorophores, and thiols, a pool
of non-fluorescent matter (Chen et al., 2013). In this section, an in-depth exploration of thiol
implication in environmental detoxification will be conducted. Fbom fluorophores will be

discussed in accordance with their role as strong Cu ligands (\Wong et al., 2019).

Thiol production by phytoplankton is triggered by the presence of various trace metals
such as Cd, Cu, Hg, Pb and Zn (Ahner & Morel, 1995; Grill et al., 1989; Zenk, 1996). These
metals, essential (Cu, Zn) or not (Cd, Hg, Pb), can cause numerous deleterious effects on
communities at various concentrations (e.g., Echeveste et al., 2012; Le Faucheur et al., 2014;
Sunda and Huntsman, 1998). During our experiment, communities immediately responded to
fluid addition through striking thiol production (i.e., up to +823% [TA] relative to control
produced during the 12 h after the mixing). Two types of thiol compounds were detected: TA and
GsH. TA is actively exuded by phytoplankton (Leal et al., 1999) and precipitates trace metals,
rendering them non-bioavailable to communities (Gharabaghi et al., 2012). GsH is the most
common thiol ligand in surface waters (Le Gall & VVan Den Berg, 1998; Leal et al., 1999; Tang et
al., 2000) and is a precursor of phytochelatins (Pc; Grill et al., 1989), a polypeptide that forms
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complexes with trace metals ultimately transported and degraded in the vacuole and/or
chloroplasts (Cobbett, 2000; Worms et al., 2006). Thus, the decrease in [GsH] to near-zero levels
reflects a high Pc production (Romano et al., 2017). Previous studies reported that GsH levels in
the presence of high metal concentrations could reach undetectable levels within a few hours (2-4
h; Coppellotti, 1989; De Vos et al., 1992; Rijstenbil et al., 1994; Satoh et al., 1999; Scheller et al.,
1987), in agreement with the levels observed in minicosms 12 h after the mixing (< DL). After
the probable environmental detoxification, [GsH] accumulated in minicosms. This result was
expected as GsH also plays a homeostasis and environmental sensing role in phytoplankton (May
et al., 1998; Noctor et al., 1998). Thus, these two thiol compounds had a key role in mitigating
the deleterious effects of toxic trace metals added to the environment by fluids (Figure 1V-6).
The possible trace metals released by hydrothermal fluids will be explored in this section in
accordance with their ability to trigger thiol production (i.e., Cd > Cu > Pb > Hg; Ahner and
Morel, 1995; Grill et al., 1989).
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Figure IV-6. Summary diagram. (1) in blue, the ratio of thioacetamide-like compound concentrations measured 12
h after the mixing versus at the end of the experiment (D0.5:D9) and, (2) in black, the ratio of cumulated **C-net
community production rates measured at the end versus at the start of experiment (D9:D0.5). Treatments were
grouped: no addition (0, control), low (+1.8-5.5%), medium (+7.3-9.1%) and high (+10.9-14.5%) fluid addition.
Asterisks represent the significance of each group relative to control (unpaired Student test, p < 0.01).
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Cadmium. Cd has been reported as the most effective trigger of thiol production in most
phytoplankton species (Ahner & Morel, 1995; Dupont & Ahner, 2005; Permana & Akbarsyah,
2021; Romano et al., 2017). Consistently, elevated concentrations of particulate Cd were
measured in the fluid end-member relative to the surface end-member (x11.5; Table 1V-S2)
suggesting that fluid addition supplied high Cd levels. This raises the possibility that Cd played a
role in the preliminary toxicity induced by shallow hydrothermal fluid addition.

Copper. Cu has been reported to trigger significant phytoplankton production of thiols,
both TA and GsH, their presence allowing for rapid and efficient detoxification of the
environment (Brown & Gordon, 2001; De Vos et al., 1992; Dupont & Ahner, 2005; Leal et al.,
1999). Although total dissolved Cu (Dcu) concentrations were similar in fluid and surface end-
members (~250 pmol L), Dcu toxicity depends solely on the concentration of the free Cu?* form
(not measured during TONGA), the only toxic form of Dcu and also the most bioavailable (Ahner
et al., 1994, 1998; Brand et al., 1986; Sunda, 1994). Interestingly, shallow hydrothermal sources
have been reported to release high concentrations of labile material, including Cu?* (Hawkes et al.,
2014; Valsami-Jones et al., 2005), suggesting that a significant portion of the Dcu measured in
the fluid end-member may be in the ionic form. Thus, the low concentration of Dcu present in the
fluid could still be extremely toxic to communities, as Cu?* concentrations as low as 2.3 pmol L*
have been reported to be toxic to some species (Leal et al., 1999; Mann et al., 2002). In contrast,
an 82-fold enrichment of particulate Cu (Pcu) in the fluid end-member relative to the surface
end-member was measured (Table 1V-S2). A relationship between the percentage of fluid
addition and the concentration of exported Pcu (Figure 1V-5) was also found. This Pcu was
probably a mixture between fluid-added hydrothermal particles and Cu-TA compounds (i.e.,
complexed thiols). However, based on Pcu concentrations added by fluid and surface end-
members (see Text 1\VV-S5 for further details), it can be stated that not all of the added Pcu was
recovered in the material exported in fluid-enriched treatments (~28-72% recovered depending
on the fluid addition), in contrast to the control (101% Pcu recovered). This could be explained
by a possible redissolution of hydrothermal particles at the start of the experiment (favored by the
low pH; Figure IV-S1; Ain Zainuddin et al., 2019) or by the presence/formation of fine particles
that may be slow to settle. This is likely as most hydrothermal particles have been reported to
have a small diameter (< 2 um; Walker and Baker, 1988) and Lou et al. (2020) demonstrated that
particles smaller than 20 um were involved in the long-distance transport of the plume (and thus
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have a lower sedimentation rate). Furthermore, a high Fbom production was observed in the
fluid-enriched treatments with significant increases in the concentrations of protein- and humic-
like fluorophores during the experiment (Table 1'V-3). Besides thiols compounds, protein- and
humic-like fluorophores have been clearly identified as organic ligands that present binding
affinities with trace metals, particularly Cu®* (Chen et al., 2013; Mounier et al., 2011). A recent
study also showed a strong correlation between FDom production, Cu?* concentrations and L;-
class ligands in marine waters (\Wong et al., 2019). All these observations suggest a release of
protein-like Fbom by phytoplankton in response to Cu toxicity (Corbett, 2007; Wong et al.,
2019). Thus, Cu may play an important role in the toxicity induced by fluid addition at the start
of the experiment.

Lead. Pb is a known trigger for thiol production by phytoplankton, although less effective
(Ahner & Morel, 1995). This element may have had a toxic effect on communities subjected to
fluid enrichment at the start of the experiment, as particulate Pb was 91 times enriched in the

fluid end-member relative to the surface end-member (Table 1V-S2).

Mercury. Hg has been reported as being one of the less effective triggers of thiol
production by phytoplankton in response to toxic environments (Satoh et al., 2002; Wu & Wang,
2012). Despite such a fact, total Hg (THg) concentrations in the fluid end-member were 10 times
higher than in the surface end-member (Table 1V-S2, Desgranges, pers. comm., 2022). THg was
present primarily as elemental Hg (i.e., in gaseous form; Desgranges, pers. comm., 2022) that can
(1) degas to the atmosphere and/or (2) be oxidized to Hg?* reported to be extremely toxic to
phytoplankton (Wu & Wang, 2011). Even if it is impossible to conclude which Hg form
predominates in fluid-enriched treatments, high concentrations of Hg?" could be toxic, or even

lethal, to communities.

Other thiol-complexed trace metals, such as Zn or nickel, were not exported in significant
amounts in traps relative to the control (Figure 11-S1). It is therefore unlikely that these elements
played a significant role in the biological dynamics observed during P1. Thus, the high
production of thiols in response to the hydrothermal fluid addition is coherent and could be
triggered by the presence of a cocktail of several toxic elements such as Cu, Hg, Pb and possibly
Cd.
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2.5.3. The most probable producers of thiol ligands

The question of which players produce thiols capable of detoxifying the environment is
relevant. In the present experiment, picocyanobacteria could be the potential thiol producers
(Croot et al., 2000; Moffett et al., 1990; Moffett & Brand, 1996). In fact, the first organisms to
grow were picocyanobacteria such as Synechococcus and Prochlorococcus to a lesser extent,
consistent with the striking increase of thiols that occurred 12 h after the mixing. In line with
these observations, Prochlorococcus has been reported to be more sensitive to trace metal
addition than Synechococcus (Mann et al., 2002). However, although Synechococcus has
previously been reported as one of the most sensitive species to trace metal addition due to its
large surface-to-volume ratio (Quigg et al., 2006), this was not observed in this experiment, in the
same way as reported in several other studies where Synechococcus was the most resistant
species to trace metal addition while eukaryotic species were the most sensitive (Joux-Arab et al.,
2000; Le Jeune et al., 2006; Levy et al., 2007; Stauber & Davies, 2000). In fact, numerous studies
have demonstrated the existence of Synechococcus ecotypes adapted to toxic trace metal
concentrations, either genetically or physiologically (Huckle et al., 1993; Mann et al., 2002;
Palenik et al., 2006; Stuart et al., 2009, 2013). These ecotypes are primarily from environments
where trace metal concentrations may be chronically high, such as coastal waters or near
hydrothermal vents, and are adapted to a fast-changing environment (Mann et al., 2002; Stuart et
al., 2009). They may also be related to their previous exposure to trace metals (Levy et al., 2007).
Interestingly, a very low abundance of cyanobacteria was measured in the fluid end-member
(0.0035 pg L. It is therefore possible that the thiol-producing Synechococcus adapted ecotypes
found in fluid-enriched treatments originated from the environment near the shallow
hydrothermal source and allowed for environmental detoxification. Molecular analyses would be
necessary to confirm such a hypothesis. For all these reasons, it is very likely that Synechococcus,
known to produce strong binding ligands, including thiols (Croot et al., 2000; Moffett et al.,
1990; Moffett & Brand, 1996b), was the major producer of these ligands that were needed to
inhibit toxicity of ionic trace metal, allowing other species to grow. Moreover, Brand et al. (1986)
demonstrated that Synechococcus growth rates subjected to high concentrations of Cu or Cd were

inhibited in the absence of strong chelators.
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Based on our experimental data, the largest non-cyanobacterial species (haptophyceae,
diatoms and dinoflagellates) were probably not the major thiol producers, especially since
eukaryotes have been reported to have more affinity for thiols-Cu complexes, in contrast to
prokaryotes (Walsh et al., 2015) and to produce weaker ligands (Croot et al., 2000). Indeed,
diatoms and haptophyceae only developed 2 and 4 days after the mixing, respectively, not
coinciding with the thiol peaks measured 12 h after mixing. However, it is interesting to note that
diatoms — known to be more tolerant to the addition of certain trace metals, such as Cu (Croot et
al., 2000) — were the first to develop after environmental detoxification. Dinoflagellate mortality
(i.e., decrease in biomass) was observed from the start of the experiment, rendering these species
poor candidates for strong ligand production. This result is not surprising as dinoflagellates are
known to be very sensitive to Cu, even at low concentrations, and to other trace metals (Anderson
& Morel, 1978; Brand et al., 1986; Lage et al., 2001; Taylor, 1987). Encystment strategies have
been developed by dinoflagellates to protect themselves from a harmful environment (Anderson
and Morel, 1978; Pinto et al., 2003), allowing the persistence of plasma membrane and
chlorophyll integrity (Lage et al., 2001). Recovery from trace metal exposure has been observed
for numerous dinoflagellates species within 24 to 96 h after exposure (Lage et al., 1994; Okamoto
et al., 1999). This excystation process may explain the delayed growth of dinoflagellates (6 days

after the mixing) relative to other species.

It should be noted that abiotic factors such as pH and temperature and biotic factors such
as uptake pathways and internal detoxification processes can influence trace metal tolerance.
When mixing the two end-members, addition of one (or a cocktail of) trace metal(s) and H2S-rich,
low-pH and oxygen-poor fluid (Tilliette et al., 2022) temporarily altered the surface water
chemistry and may have exacerbated the toxic effect of fluid addition. Nevertheless, due to the
significant production of thiols by picocyanobacteria, especially by resistant Synechococcus
ecotypes, the environment was purged of potential toxic elements supplied by hydrothermal
fluids. This allowed the larger species to grow and a late positive effect proportional to the fluid
addition could be observed at the end of the experiment (see the following section).
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2.5.4. Fertilizing effect of fluid addition and comparison with in-situ data

As discussed above, the addition of hydrothermal fluids to surface waters first inhibited
biological activity until the fluid chemistry was modified by the production of thiols making the
mixed water less harmful or even fertilizing (Figure 1VV-6). Indeed, growth of non-cyanobacterial
species was observed 4 days after the mixing, resulting in enhanced cumulated Ncp rates (up to
x3.3 relative to the control) at the end of the experiment. Moreover, an increasing fertilizing
effect depending on the addition of hydrothermal fluid was observed, as the maximum cumulated
Ncp values were proportional to the percentage of fluid added (Figure 1V-4b). This positive
effect was also observed for N> fixation, which was up to 2.5-fold higher in fluid-enriched
treatments relative to the control. Consequently, an increase of Poc export was measured in the
fluid-enriched treatments (x1.4 on average and up to x2.2 relative to the control). Such a positive
effect on Ncp and Nz fixation is likely due to the introduction of high concentrations of fertilizing
elements, such as Fe, along with rather low concentrations of macronutrients, so the system was
likely still nitrate-limited. During the TONGA cruise (Guieu & Bonnet, 2019), the same stocks and
fluxes studied in the minicosms were measured in-situ along a 6100-km transect through the
Tonga volcanic Arc. Cruise results show that N fixation rates were the highest above
hydrothermal sources and primarily supported by large (> 10 um) species such as Trichodesmium
(Bonnet et al., in rev.). In contrast, in-situ primary production was high a few kilometers from the
source, but lower just above it (Bonnet, unpublished), likely reflecting the toxic effect of fluids

evidenced during our experiment.

Fe is an essential element for phytoplankton growth and metabolism (Behrenfeld &
Milligan, 2013). It is a known fertilizing element for all phytoplankton species, having a direct
influence on photosynthesis (Sunda & Huntsman, 1995) and thus an important role in carbon
export and sequestration in the ocean interior (Martin, 1990; Pollard et al., 2007). Fe is also often
a limiting element for diazotrophs, as in addition to photosynthesis, the N2 fixation process also
requires high Fe amounts (Raven, 1988). During the experiment, hydrothermal fluids supplied
high Fe concentrations, both in particulate and dissolved forms (Figure 1V-4). Indeed, a 772- and
16-fold enrichment of particulate (Table 1V-S2) and dissolved Fe, respectively, could be
observed in the fluid end-member relative to the surface end-member. These high Dre
concentrations introduced by the fluid end-member ([Dre] = 15.8 nmol L) were likely
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responsible for the high N2 fixation and Ncp rates measured in the fluid-enriched treatments. This
was confirmed (see Text IV-S6) by the higher Fe uptake rates of picocyanobacteria (mainly
Synechococcus and bacteria), that consumed up to 16% of the total minicosm Dre stock over the
course of the experiment, relative to non-cyanobacterial species, that consumed up to 8% of the
total stock, in agreement with the uptake rates measured by Lory et al. (2022) during the TONGA
cruise (~4-11 pmol Fe L d?). Interestingly, consistent with these uptake rates, DFe dynamics
observed during the experiment were primarily driven by precipitation. This process can easily be
explained by the presence of high H2>S concentrations in the fluid (Tilliette et al., 2022) and the
gradual increase in pH, which was significantly decreased at the start of the experiment through
the low pH fluid addition (pH of 6.5; Figure IV-S1). Estimated precipitation rates in fluid-
enriched treatments (66 + 7%) were similar to those estimated in-situ above the shallow
hydrothermal source (62-86%; Tilliette et al., 2022). As for Cu, only a small proportion of the
particulate Fe was recovered in traps (< 10%), probably due to the small particle size that did not

allow them to be exported.

The growth of the large non-cyanobacterial species occurred at days 2-4, when phosphate
and nitrate concentrations were nearly depleted (Bonnet et al., in rev.; Figure 1V-S4). Nitrogen
was made available to non-diazotrophic phytoplankton through N fixation and the use of rather
abundant Dop (~0.2 umol L after 4 days, data not shown) as an alternative P-source may have
allowed their growth. Indeed, microbial utilization of Dop through alkaline phosphatase activity
can be Fe-limited (Browning et al., 2017) and the alleviation of Fe stress leads to Dop loss (likely
as a consequence of enhance uptake) under low phosphate availability at the global scale
(Fernandez-Juarez et al., 2019; Liang et al., 2022). Thus, the introduction of high concentrations
of Dre by the fluid end-member mitigated the Fe limitation of surface end-member waters. This
Dre fertilization by fluids is of great importance as diazotrophs can exploit these high
concentrations to build biomass, as long as phosphate concentrations are sufficient or if these
organisms also use Dop (Dyhrman et al., 2006; Dyhrman & Haley, 2006). The fluid addition also
allowed an important enrichment in Al (x27.5 of particulate Al relative to control; Table 1'V-S2).
Interestingly, Al has been reported to promote Fe uptake (Mujika et al., 2011; Ruipérez et al.,
2012; Shaked et al., 2005), Dor utilization and N fixation (Liu et al., 2018) and may explain, in
addition to Dre availability, the fertilizing effects observed on phytoplankton communities over

half of the experiment. Subsequent nitrogen provision by these organisms in this N-poor
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environment likely allowed the development of larger non-diazotroph species (i.e., haptophyceae,
diatoms and dinoflagellates), which in turn likely also explains the observed significant impact on
primary production (Berthelot et al., 2016). Hydrothermal fluid-induced Dre fertilization, which
resulted in higher primary production rates and Poc export, indicated that such fertilization has a
positive impact on the biological carbon pump, in line with in-situ results obtained during the
TONGA cruise (Bonnet et al., in rev.). It should be noted that the experiment had to be stopped for
logistic reasons, during the exponential phase of non-cyanobacterial species. Thus, Poc export
was likely supported by diazotrophs, as observed in-situ (Bonnet et al., 2023), and cyanobacteria,
as larger non-diazotroph phytoplankton developed belatedly and were still in exponential phase
when the experiment was stopped. This suggests that the effect of fluids on Poc export was likely

underestimated in our experiment due to the limited incubation time considered.
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Figure IV-7. Conceptual diagram of the stepwise biological responses of natural phytoplankton communities to
hydrothermal fluid addition during the nine-day experiment. The scheme legend is represented in a grey frame.
Cu = copper, Fe = iron, TA-like compounds = thioacetamide-like compounds, GsH-like compounds = glutathione-
like compounds, Fbom = fluorescent dissolved organic matter, Pp = primary production.
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2.6. Conclusion

This nine-day experiment demonstrates that, although hydrothermal fluids triggered an
initial toxic effect on phytoplankton communities, these inputs ultimately stimulated Ncp, N>
fixation and Poc export, in line with in-situ observations. This fertilizing effect occurred notably
through rapid detoxification of the potentially toxic trace metal-rich environment (a cocktail of
trace metals such as Cu, Cd, Hg and Pb) by probable resistant Synechococcus ecotypes capable of
producing organic ligands, such as thiols (TA- and GsH-like compounds) and FDowm (protein-like
fluorophores). These ligands significantly reduce the bioavailability of harmful elements to the
communities and allow the environment to become suitable for the development of more
sensitive communities. Thus, species stressed by high concentrations of trace metals
(haptophyceae, diatoms and dinoflagellates) were able to regain important growth rates that were
further enhanced by the supply of essential and fertilizing elements, especially Fe, by
hydrothermal fluids. The experimental results reproduce well the in-situ observations performed
during the TONGA expedition in the region impacted by hydrothermal fluids. This confirms the
causal link between the supply of hydrothermal fluids into the photic layer, the intense biological
productivity and the high rates of diazotrophy. This study raises the implication of shallow
hydrothermal systems as a trigger for high biological productivity in oligotrophic ocean areas.
Such sources may be widespread in the global ocean and may have a significant impact on the
functioning and effectiveness of the biological carbon pump.

Additional analyses of trace metal ionic concentrations in fluids from hydrothermal
sources of the Tonga-Kermadec Arc would have helped confirm the level of toxicity of metals
triggering the production of thiols. A precise measurement of the dynamics of ionic forms of
trace metals and their ligands during the experiment could be of great interest to better understand
environmental detoxification. It would also be possible to repeat this experiment but over a
longer time period to accurately estimate the effect of fluids on material export. Molecular
analyses could also validate the hypothesis of the presence of resistant thiol-producing ecotypes
of Synechococcus in hydrothermal fluids.
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3. Synthese de I’étude

Cette recherche expérimentale a permis de mettre en évidence un effet toxique initial des
fluides hydrothermaux sur les communautés planctoniques, lesquelles ne se développent pas
malgré les conditions favorables a leur croissance, a la différence du contréle sans ajout de fluide.
Cet effet délétere resulte de I’ajout d’un (ou d’un cocktail d”) élément(s) trace(s) tels que le Cd, le
Cu, le Pb et/ou le Hg. Grace a la présence d’écotypes résistants de Synechococcus capables de
produire des ligands organiques tels que des thiols ou de la FDowm, le milieu a rapidement pu étre
détoxifié. En effet, ces ligands sont capables de se complexer aux métaux toxiques et de diminuer
leur biodisponibilité, rendant ainsi le milieu favorable au développement des espéces les plus
sensibles, en particulier les dinoflagellés, les haptophycées et les diatomées. En raison de 1’apport
additionnel d’éléments essentiels et/ou fertilisants par les fluides hydrothermaux (notamment du
Dre comme nous ’avons vu dans le Chapitre 111), cet ensemencement a finalement engendré
des taux de production primaire et de fixation de N2 deux a trois fois plus élevés

comparativement au contrdle non enrichi, ainsi qu’un export significatif de PocC.

Par ailleurs, cette expérience a reproduit fidelement les observations in-situ effectuées
dans cette région influencée par 1I’hydrothermalisme peu profond (toxicité du fluide, composition
et production de la communauté, taux de fixation de N2, export), indépendamment du rapport de
mélange considéré. La comparaison des concentrations de DFe mesurées au sein des minicosmes
a celles déterminées in-situ en surface dans le cadre du Chapitre 111 (entre 1 et 3,5 nmol L™?)
suggere que les gradients de mélange les plus realistes se situent entre 1,8 et 3,6 % (menant a des
concentrations de 3,4 et 4,1 nmol L%, respectivement). Notre expérience confirme ainsi le lien de
causalité établi entre les fluides hydrothermaux atteignant la couche photique et le point chaud de

fixation de N2 identifi¢ a ’ouest de I’Arc des Tonga (voir section 1 du Chapitre I).

Notre étude a finalement démontré 1’effet fertilisant des fluides hydrothermaux, lesquels
sont susceptibles d’influencer I’export de particules biologiques dans la région du Bassin de Lau.
Par ailleurs, les piéges a sédiments de nos systemes expérimentaux suggerent que les panaches
hydrothermaux génerent des quantités importantes de particules métalliques (Figure 11-S1). Ces
derniéres peuvent sédimenter a proximité des sources ou plus en aval, impactant éventuellement
le Bassin de Lau sur de larges échelles spatiales et temporelles. Dans ce contexte, nous nous

intéresserons en détail a I’influence de I’hydrothermalisme peu profond sur la production de
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particules biologiques ainsi que sur la signature des particules métalliques exportées dans le

chapitre suivant (Chapitre V).
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4. Contributions des auteurs a 1’étude

Chaque auteur a contribué de facon significative a cette étude. Le protocole de
I’expérience d’enrichissement selon une approche par gradient a été congu par Frédéric Gazeau et
Cécile Guieu. Frédéric Gazeau, Cécile Guieu et moi-méme avons mené a bien 1’expérience de
neuf jours en minicosmes, incluant le nettoyage minutieux des réacteurs climatiques, la
préparation du container aménagé en salle blanche, le prélevement et le mélange des eaux
prélevées en surface dans la gyre et dans le fluide, la préparation du flaconnage et des
prélevements journaliers ainsi que le nettoyage complet des minicosmes et du container en fin
d’expérience. Trois personnes n’étant pas suffisantes pour effectuer les prélévements journaliers
au sein des huit réacteurs climatiques, ces derniers n’auraient pu se faire sans la précieuse
participation d’Elvira Pulido-Villena. Le conditionnement et I’analyse de la multitude
d’échantillons prélevés au cours de I’expérience ont impliqué toute une équipe dont Gemma
Portlock, en charge des analyses de thiols; Dominique Marie, en charge des analyses par
cytométrie en flux ; Sophie Bonnet, Mar Benavides et Caroline Lory, en charge des mesures de
fixation de N2 ; Catherine Guigue et Marc Tedetti, en charge de I’analyse de la FDOM ; Elvira
Pulido-Villena, en charge de I’analyse du Dop ; Thierry Blasco en charge des mesures de Poc et
de 13C-Poc ; Maria-Elena Vorrath, en charge des analyses de métaux traces particulaires ; Céline
Dimier en charge des mesure de HpLC et enfin Frédéric Gazeau, en charge des analyses de pHr.
Pour ma part, j’ai ét¢ en charge du conditionnement des échantillons de HpLC ainsi que de
I’analyse des échantillons destinés aux mesures de concentrations en nitrates et en Dre (avec
I’assistance de Maryline Montanes), de 1’alcalinité totale, de la production nette de la
communauté et de I’analyse du matériel exporté (avec 1’aide de Nathalie Leblond (Cellule
Pieges ; INsu) pour les échantillons de pieges a sédiments). L’ensemble du jeu de données
recueilli a été traité et analysé par mes soins, non sans 1’aide précieuse de Frédéric Gazeau et
Cécile Guieu. La version originale a été redigée par mes soins et attentivement révisée par Cécile

Guieu et Frédéric Gazeau. L’ensemble des auteurs ont contribué a la révision du manuscrit.
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Chapitre V. Variabilité spatio—temporelle de la
signature hydrothermale des particules

exportées dans le Bassin de Lau

Lave volcanique, Fagradalsfjall (Jan Erik Waider)

“Les idées neuves naissent d'une immersion profonde dans la connaissance présente.”

Carlo Rovelli






1. Présentation de 1’étude

L’origine des fortes concentrations en DFe mesurées dans 1’Océan Pacifique Sud-Ouest a
été révélée dans le Chapitre 111 de ce travail de theése : des sources hydrothermales peu
profondes localisées le long de 1I’Arc des Tonga fertiliseraient la couche photique de 1’ensemble
du Bassin de Lau avec du Dre, formant alors une vaste zone de productivité de plus de 360 000
km2 (Bonnet et al., en rév.). Bien que les effets des apports hydrothermaux sur la biologie
commencent a étre élucidés sur de courtes échelles temporelles grace aux campagnes OUTPACE et
TONGA (principalement durant 1’été austral) et aux travaux réalisés dans le Chapitre 1V,
I’influence des sources hydrothermales peu profondes sur la signature biogéochimique des
particules a de plus grandes échelles spatiales et temporelles reste peu caractérisée.

Dans cette étude, la composition (lithogénique, matiére organique, carbonate et opale) des
particules exportées et sédimentées a été déterminée a différentes échelles spatiales (de 15 a 200
km de I’Arc des Tonga) et temporelles (de 1’échelle saisonniére a des échelles de temps
géologiques). L’objectif était de caractériser I’influence de 1’hydrothermalisme peu profond sur
les particules exportées et sédimentées a la fois en termes de concentrations en métaux traces et
d’impact sur la biologie. Pour ce faire, des lignes de mouillage dérivantes équipées de deux
pieges a sédiments (200 et 1000 m) ont été déployées pendant la campagne sur deux sites a
proximité de I’Arc des Tonga (LD 5 et 10). Une ligne de mouillage fixe munie de piéges a
sédiments aux mémes profondeurs a également été déployée pendant une année a proximité de la
dorsale de Lau (Sp 12 ; Figure I-1) dans le but d’intégrer, a 1’échelle annuelle, I’activité des
sources sur une plus large échelle spatiale. En complément, les sédiments du fond océanique ont
été carottés aux sites de déploiement des piéges, ainsi qu’a une station isolée dans la gyre
Pacifique Sud (SD 8), afin de caractériser I’impact de 1’hydrothermalisme sur de larges échelles
temporelles (de plusieurs centaines d’années). La caractérisation des particules d’origine
biologique (carbonate, opale, matiere organique) a permis de déterminer I’impact des sources
hydrothermales sur la productivité du Bassin de Lau tandis que le tracage du contenu en métaux a
permis de définir 1’origine du matériel lithogénique a 1’échelle de la région. Cette étude a ainsi
permis de conclure quant a I’impact de I’hydrothermalisme sur de larges échelles spatiales
(jusqu’a 200 km de I’Arc des Tonga et sur toute la colonne d’eau) et temporelles (de 1’échelle

saisonniére jusqu’a des échelles de temps centenaires dans les sédiments).




2. Temporal and spatial variability in the hydrothermal
signature of sinking particles and sediments in the Western
Tropical South Pacific Ocean
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Key Points:

o Lithogenic material of hydrothermal origin drives the biological production of the Lau

Basin.

o Hydrothermal sources impact the biogeochemical signature of particles on large spatio-

temporal scales.

o The Late'iki volcanic eruption had an impact on the deep layer of the entire Lau Basin.




2.1. Abstract

Iron (Fe) is an essential micronutrient for phytoplankton, particularly diazotrophs, which
are abundant in the Western Tropical South Pacific Ocean (WTsP). Their success depends on the
numerous trace metals, particularly iron, released from shallow hydrothermal vents along the
Tonga Arc. This study aimed to explore the impact of hydrothermal fluids on particulate trace
metal concentrations and biological activity. To identify the composition of sinking particles
across a wide area of the WTsp, we deployed sediment traps at various depths, both close and
further west of the Tonga Arc. Seafloor sediments were cored at these deployment sites,
including at a remote location in the South Pacific Gyre. The sinking particles were composed of
a large amount of biological material, indicative of the high productivity of the Lau Basin. A
significant portion of this material was lithogenic of hydrothermal origin, as revealed through Al-
Fe-Mn tracing. The sinking material showed similar patterns between lithogenic and biogenic
fractions, indicating that hydrothermal input within the photic layer triggered surface production.
A hydrothermal fingerprint was suggested in the sediments due to the high sedimentation rates
and the presence of large, heterogeneous, trace metal-rich particles. The presence of nearby
active deep hydrothermal sources was suspected near the Lau Ridge due to the large particle size
and the significant enrichment of Fe and Mn. Overall, this study revealed that deep and shallow
hydrothermal sources along with submarine volcanism have a significant influence on the

biogeochemical signature of particles in the Lau Basin at large spatial and temporal scales.




2.2. Plain Language Summary

Iron is an essential micronutrient for phytoplankton growth, especially diazotrophs. In a
certain area of the Pacific Ocean, they can obtain the iron they need from material released by
hydrothermal vents along the Tonga Arc. The aim of this study was to understand how
hydrothermal sources affect the amount of iron and other materials released into the water
column and their influence on phytoplankton. We collected sinking particles and seafloor
sediments and examined their chemical composition. The sinking material consisted of a large
amount of biological material, indicative of the high productivity of the area. A large part of the
particles collected were minerals from hydrothermal vents. These biological and metallic
materials displayed similar export patterns, indicating the role of hydrothermal sources in driving
surface ocean productivity. Seafloor sediments were also influenced by hydrothermalism, as
suggested by their high metal contents, high sedimentation rates and large, heterogeneous particle
size. In addition, an undiscovered hydrothermal source was potentially identified near the Lau
Ridge based on these data. Overall, this study revealed the significant impact of hydrothermalism
on the biogeochemical signature of the particules in the Lau Basin at large spatial and temporal

scales.




2.3. Introduction

The Western Tropical South Pacific (WTsp) Ocean (160 °E to 160 °W) has been
identified as a hotspot for dinitrogen (N2) fixation by diazotroph organisms (Bonnet et al., 2017).
The success of these species relies on the high, non-limiting surface concentrations of iron (Fe) in
the region, as Fe is a major component of the nitrogenase enzyme that catalyzes the N fixation
process (Raven, 1988). Recently, Tilliette et al. (2022) revealed that these high dissolved Fe
(Dre) concentrations originate from shallow hydrothermal sources (< 300 m) hosted along the
Tonga-Kermadec Arc that fertilize the photic zone of the entire Lau Basin with DFe, forming a
productivity patch as large as 360,000 km?2 (analogous to the Caspian Sea area; Bonnet et al., in

rev.).

The Tonga-Kermadec Arc is the most linear, convergent and seismically active
subduction zone on Earth (Timm et al., 2013) and consequently exhibits the highest density of
submarine volcanoes and associated hydrothermal sources (Massoth et al., 2007; Pelletier et al.,
1998; Stoffers et al., 2006). Such systems release extensive plumes enriched in numerous
chemical species relative to the overlying water column (Dick et al., 2013; Gonzalez-Vega et al.,
2020; Lilley et al., 2013) including gases (e.g., H2S — hydrogen sulfide, CO2 — carbon dioxide,
CHs — methane), macronutrients and dissolved and particulate trace metals (e.g., Fe, Mn —
manganese, Cu — copper, Zn — zinc, Pb — lead, Ni — nickel). In the Lau Basin, most of these
plumes originate from sources located at depth (> 1000 m; Beaulieu and Szafranski, 2020;
Lupton et al., 2004; Massoth et al., 2007), but shallower active sources (< 500 m) have also been
identified (Beaulicu & Szafranski, 2020; Guieu et al., 2018; Massoth et al., 2007). Two shallow
hydrothermal sites were investigated as part of the TONGA cruise (Guieu & Bonnet, 2019),
revealing an 80-fold enrichment of Dre concentrations (< 0.45 um) above the source relative to
unimpacted waters of the WTsp (Tilliette et al., 2022). Despite their decrease towards the surface,
elevated concentrations (0.6-10 nmol L) persisted in the photic layer (0-150 m) allowing to
sustain high rates of primary production. Although the effects of such hydrothermal fertilization
on biological activity are beginning to be elucidated on short temporal scales (Tilliette et al., in
rev.), its effects on the biogeochemical signature of the exported and sedimented particles on

larger temporal and spatial scales remain unclear.




Sediment traps are classically used to explore biogeochemical cycles in the ocean and
since pioneering studies (e.g., Deuser, 1987; Deuser and Ross, 1980; Honjo et al., 1992), these
devices have shown their potential to highlight the variability of the composition and fluxes of
biological material in relation to surface productivity, depth or season. On their descent, in
particular in the mesopelagic zone (200-1000 m), biological particles are subjected to intense
bacterial remineralization and grazing by zooplankton (Boyd & Trull, 2007; Ducklow et al.,
2001; Volk & Hoffert, 2013). Only a minor proportion of this material will eventually reach the
deep-sea (> 1000 m) and an even smaller proportion will be buried in seafloor sediments (Berger
et al., 1989; Hiineke and Henrich, 2011).

In this study, we determined the composition (i.e., lithogenic, organic matter, calcium
carbonate — CaCOs and opal) of sinking and sedimented particles at different spatial and temporal
scales over a large area of the WTspP, including two sites located along the Tonga Arc. The aim
was to better understand how hydrothermal activity influences this region, both in terms of
hydrothermally-derived trace metal concentrations and their influence on biological activity, and
how volcanic activity impacts the footprint of metal particles.
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Figure V-1. (a) Cruise transect superimposed on surface chlorophyll-a concentrations (mg m). Different oceanic
regions were occupied during the cruise: the South Pacific gyre (station 8; sediment coring only) and the Lau Basin
(stations 5 and 10), where a drifting mooring line was deployed for 5 and 4 days, respectively, as well as station 12
where a fixed mooring line was deployed for one year. Sediments were cored at each of these stations. Chlorophyll-a
concentrations were derived from satellite images acquired during the respective period of occupancy: 5 November
2019 for the western part of the transect, 15 November for the southeastern part, and 29 November for the

northeastern part. (b) Bathymetry along the cruise transect and instrumentation deployed at each station: sediment
traps (cones) and sediment coring (cylinders).



2.4. Material and methods

This study was conducted as part of the TONGA cruise (GEOTRACES GpPprl4; Guieu and
Bonnet, 2019) onboard the R/v L’ ATALANTE from October 31 to December 5, 2019, along a 6100
km-long transect crossing the Lau Basin (Figure V-1). Two shallow hydrothermal sources were
identified at depths of 200 and 300 m, respectively (Tilliette et al., 2022). Mooring lines were
deployed west of these sources (~15 km; stations 5 and 10) along the main current direction once

the seafloor reached ~2000 m.

2.4.1. Fieldwork

At stations 5 and 10, drifting conical sediment traps with a collection area of 1 m2 (Pps-5,
Technicap, France) were deployed at 200 and 1000 m on a surface-tethered drifter. Settling
particles were collected at 24-h intervals for 5 days at station 5 (21°9.14" S, 175°44.42> W,
November 10-14, 2019), and at 23-h intervals for 4 days at station 10 (19°24.54” S, 175°7.34> W,
November 24-27, 2019). Unfortunately, due to a malfunction of the PPS-5 plate motor, no
samples were collected at 200 m at station 5. At station 12 (20°42.41° S, 177°52.13° W), two
PPS-5 were deployed at 200 and 1000 m on a fixed mooring line for one year (November 2019 to
October 2020, sampling interval: 14 days). The fixed mooring line was equipped with two
inclinometers (NKE S2IP) and two current meters (Nortek Aquadopp) placed at 222 and 1030 m.
The angles and velocities at both depths are shown in Figure V-S1. Each collection cup was
filled with a 5% buffered formaldehyde solution prepared with filtered in-situ seawater to prevent
microbial degradation and swimmer grazing. After trap recovery, the cups were stored in the dark
at4 °C.

Sediment cores were collected using a MC-8/100 multi-corer (Oktopus GmbH, Kiel,
Germany) at the mooring positions and at the deep-sea reference site (station 8; 20°23.33” S,
166°25.4> W; Figure V-1). The seafloor depth for each core is specified in Table V-1.
Immediately after collection, the first 16 cm of collected cores were sliced into 1 to 5 cm slices,
depending on the stations (see Figure V-3) and frozen at -20 °C.




Table V-1. Composition (wt.% — percentage by weight) and sedimentation rate of seafloor sediments at each
station.

Station Depth CaCOs; Opal Organic matter  Lithogenic  Sedimentation rates
- m wt.% cm kyr™
Station5 2140 2+1 9+1 0.1+0.03 90+1 58+ 10
Station 10 1930 4+1 7+1 0.1+0.03 88+3 47+7
Station 12 1940 64+1 13+1 04+0.1 23+3 61+6
Station8 5326 03+0.1 11+0.1 0.6+0.2 88+2 58*

Note. Due to Ra enrichment of probable hydrothermal origin at station 8, the estimated sedimentation rate has
been given as an indication only (see section 2.4.4).

2.4.2. Laboratory work

2.4.2.1. Elemental composition of sinking particles and seafloor sediments

Sediment trap samples were processed by the “Cellule Pieges” (INSU-CNRS:

https://www.imev-mer.fr/web/?p=526). For each sediment trap cup, swimmers were carefully

removed with Teflon tweezers under a stereomicroscope (Leica Wild MZ8). Any visible material
attached to the swimmers was removed whenever possible, to avoid biasing particle flux.
Samples were then rinsed three times with 50 mL of MilliQ water to remove salts and lyophilized
for seven days. The total weight (wt) of each sample was measured on a Sartorius precision
balance (x 0.01 mg).

Seafloor sediment samples were thawed at room temperature and lyophilized for seven

days.

Both seafloor sediments and sediment trap samples were then split in different pre-
weighted aliquots (~10-20 mg) for various analyses. Total carbon was measured with a CHN
elemental analyzer (2400 Series Il CHNsS/O, Perkin Elmer®; precision + 0.3%). Particulate
organic carbon (Poc) was determined similarly, after particulate inorganic carbon (Pic) removal
by acidification with 2 N hydrochloric acid. Biogenic (BSi) and lithogenic (LSi) silica
measurements were performed after sodium hydroxide (NaOH) and hydrofluoric acid (HF)
digestion following the exact protocol described by Mosseri et al. (2005) and adapted from
Brzezinski and Nelson (1995). For each aliquot, BSi was initially dissolved by NaOH digestion at
95 °C for 5 h. LSi was then extracted from the same aliquot by HF digestion at room temperature

for 48 h. For both digests, the dissolved silicic acid (DSi) concentrations of the resulting solutions
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were analyzed according to Nelson et al. (1989) with a UV-Vis spectrophotometer
(Analytikjena® Spector 250 plus). DSi concentrations were also measured in the supernatant of
each trap cup to account for BSi dissolution during trap deployment and were added to the BSi
value determined by digestion (Hurd, 1972; Nelson et al., 1995; Nelson & Brzezinski, 1997).
Several aliquots of certified reference material (GBw: marine sediment, NrRcc) were digested and
analyzed under the same conditions, allowing validation of Si data. GBw standard analyses
averaged 28.5 £ 0.5 wt.% total Si (BSi + LSi ; n = 12), which compares well with the community
consensus concentrations of 25.2 + 0.6 wt.%. Al, Ca, Cu, Fe, Mn, Ni, Pb, Si and Zn
concentrations were measured by IcP-Oes (Inductively-Coupled Plasma Optical Emission
Spectrometry; Perkin-Elmer® Optima-8000) after acid digestion of ~20 mg particulate aliquots
in Teflon vials by successive addition of (1) 1 mL of 65% nitric acid (HNO3") followed by (2)
500 pL of 65% HNOz and 500 pL HF. At each step, aliquots were heated at 150 °C for 5 h.
Several reagent blanks and certified reference material (GBw) were digested and analyzed under
the same conditions. Blanks were below or close to the detection limits of the instrument and the
percentage recovery obtained for the certified materials indicated accurate digestion and

quantitative analysis for all elements (Table V-S1).

Dry material collected in acrylic traps deployed at 1000 m on the drifting mooring line at
Station 10 was filtered onto 0.2 um polycarbonate filters, rinsed with distilled water and dried at
room temperature. Filters were then coated with gold and observed using a Phenom scanning

electron microscope at 10 kV.

2.4.2.2. Grain size distribution of seafloor sediments

Grain size of sediments was determined at the Centre de Formation et de Recherche sur
les Environnements Méditerranéens (CEFREM; France) laboratory using a MALVERN MASTERSIZE
3000 laser granulometer (precision = 3%). Prior to measurement, dry sediments were
homogenized, diluted in distilled water in order to achieve the concentration required by the
software (i.e., 5-20% obscuration) and ultrasonicated for 5 minutes. Since the number distribution

may underestimate the larger particles, a particle size distribution based on a spherical equivalent
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volume model was used. The size of a particle was then represented by the diameter of an

equivalent sphere of equal volume.

2.4.2.3. Sedimentation rates of seafloor sediments

Sedimentation rates were determined using 2'°Pb, a natural decay-product of ?2Ra with a
half-life of 22.3 years. 21%Pb deposited at the seabed by sedimentation is referred to as 2!°Pb in
excess (*°Pbxs) relative to that found within sediment. Considering constant flux and
accumulation rate (Robbins & Edgington, 1975), sedimentation rates were derived from the

decrease of 2!°Phxs activities with depth according to the following formula:
(~257)
[21%Pbys] , = [*'°Pbys] o * e\ "SAR (D

with [?°Pbxs] o and [?1°Pbxs] z; the excess ?!°Pb activities at the water-sediment interface and at
depth z, respectively; A, the nuclide decay constant and SAR, the sediment accumulation rate.
The activities of 2°Pb and 2?°Ra were determined at the Environnements et Paléoenvironnements
Oceaniques et Continentaux (EPoc; France) laboratory on dry sediments using a low background,

high efficiency well-type gamma spectrometer (CANBERRA; Schmidt et al., 2014).

2.4.3. Composition of the exported particles and sediments

The elemental analyses described above were used to determine the four main fractions of

the collected sinking and sedimented material: organic matter (Om), calcium carbonates (CaCOs),

opal and lithogenic. The Om fraction was calculated from Poc concentrations as 2.199 x Poc

(Klaas & Archer, 2002). The CaCOs fraction was estimated from Pic as CaCO3z = Pic x 8.33
(\Verardo et al., 1990). Pic was preferentially used, as the method from Ca tended to overestimate
the CaCOs fraction on some samples (> 100 wt.% of total collection weight; Table V-S2), likely
due to the presence of lithogenic Ca. The opal fraction was determined from BSi concentrations
as Opal = BSi x 2.4 (Mortlock & Froelich, 1989). Finally, the lithogenic fraction was determined
through the mass balance method (\Wefer & Fischer, 1993), by subtracting the sum of the above
three fractions from the total collection weight. This method was preferentially chosen in view of
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the potential bias of using lithogenic tracers (LSi or Al) in this region, as these two elements can
be significantly enriched or depleted through volcanic or hydrothermal activity, as discussed in
section 2.5.4.

2.4.4. Statistical analysis

To determine if significant differences could be observed in the fractions of material
collected at the different stations, a non-parametric Mann-Whitney test was performed. This two-
tailed distribution-free test was selected due to the non-normally distributed data, previously
determined through a Kolmogorov-Smirnov test. Differences were considered significant at a p-
value (p) < 0.05.
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2.5. Results

2.5.1. Composition of the exported particles and seafloor sediments

2.5.1.1. Biogenic particles

Three fractions of the collected material can be used as proxies for biological production:
CaCOg, opal and OMm.

Exported particles. CaCOs was the most abundant biogenic component of the exported
material (on average over stations and depths: 52-58 wt.%; Figure \VV-S2) if station 10 at 1000 m
is excluded (average 17 wt.%). The amount of CaCOs3 collected averaged 9 + 1 mg d* at all
stations and depths, with a significantly higher accumulation at stations 5 and 10 at 1000 m (~34
+ 15 mg d%; p < 0.05; Figure V-2). At station 12 (fixed mooring), only two CaCO3 peaks were
observed at 1000 m (in December and February) while they were more frequent at 200 m. Opal
fraction was the smallest biogenic component of the sinking material (1-5 wt.%; Figure V-S2),
regardless of station and collection depth (~1.2 + 1.6 mg d; Figure V-2), with a significantly
higher quantity collected at 1000 m than at 200 m (p < 0.05). Two opal peaks, matching the
CaCOs peaks in December and February, were observed at 1000 m at the fixed mooring station
(station 12). OM fraction was the second most abundant biogenic component at 200 m (31-41
wt.%; Figure V-S2), with similar amounts of material collected at all stations (~5.3 + 2.6 mg d*},
p = 0.34, Figure V-2). Apart from station 12 (~3 + 2.5 mg d*; p = 0.01), Om collected at 1000 m
(~6.6 + 1.8 mg d; 4-22 wt.%) did not significantly differ from those collected at 200 m (p >
0.1). Amounts collected at station 12 at 1000 m were significantly lower than at station 10 at the
same depth (p = 0.01). Om peaks were observed from December to May in both traps of station
12. At 1000 m, those peaks matched those of opal and CaCOs.

Seafloor sediments. The proportion of CaCOs in seafloor sediments was very low (< 5
wt.%) at most stations, except at station 12 (64 + 1 wt.%, p < 0.05, Table V-S1). Although
present in low proportions (10 = 2 wt.%), opal was the most abundant biogenic component in
seafloor sediments, with no difference between stations (p > 0.05). OM proportion was less than 1

wt.% for all stations and did not differ between stations (p > 0.05).

14



a) Station 5 - 200 m b) Station 10 - 200 m

60 12
50 10
= on
- 40 - 8 I
g g
S0 no data 2
2 .8
o S
£ 20 =
B [+

=
= IS

=}
=3

111072019 11/11/2019 117122019 11/13/2019  11/14/2019  11/15/2019 11242019 117252019 11262019 11272019 11/282019
c) Station 5 - 1000 m d) Station 10 - 1000 m
60 70 400
=60 350
v g 300
= 2 s0 300 =~
i = o
© 40 o 250 &0
o = 40 =" E
g8 =9 ~
Z 30 2 200 .2
£ = 30 5
8 s} 150 2
= 20 S99 =
= o2 f— G|
9] 100 =
10 [SBT) { 50
———l
0 0 0
1/102019  11/11/2019 114122019 11/13/2019  11/142019  11/15/2019 11242019 117252019 11262019 11272019 11/28/2019
e) Station 12 - 200 m f) Station 12 - 200 m
25 16 2
-~
14 ’ i 28
-\ -~
0 12 /s N s
o = L4 \ 27 E
- -
s ?n 10 \ s o]
= g \ - 26
= 1 = g - ]
< E \ /! 25 ]
g 10 g 6 [ ’ -
g £ ~ P o B
e | I - 7’ “* B
5 | N =
N7 5
e 0 5]
I . U e P G e T A N
%3 ¢ S K g i d i " o
O\w Ky VA Ry o & AV O o & 01\4 Ky Ky ) O P A & o &
g) Station 12 - 1000 m h) Station 12 - 1000 m
40 16 2
-~
3s 14 - il N %

N \, -\ )
~ ¥ i ”, \ 7 <
i prd =]
B g 2 07 \ Ve a
g g \ - %7
= 20 2 - &
= g \ ! g
o S 25 5
g s 5 6 L / g

.
= = & S ’ u g
10 4 N V4 3
e
s 2 o 23
N S S S S 0 22
I I e e T I NI I S e
R P S I S G LR & & F & S S S P
& J f S o o & Af &P EAR & S ¥ o Y K & » Ry
OM fraction Carbonate fraction Opal fraction Lithogenic fraction Temperature

Figure V-2. Temporal dynamics of exported material (mg d) in drifting (a-d) and fixed (e-h) sediment traps:
organic matter (orange line), calcium carbonate (green line), opal (blue line) and lithogenic fraction (yellow
line). Shown on the different panels are: station 5 at 200 and 1000 m (a, c), station 10 at 200 and 1000 m (b, d)
and station 12 at 200 and 1000 m (e, g). Note that the lithogenic fraction is represented on a different y-label
for station 10 — 1000 m (c). Panels (f) and (h): organic and lithogenic material (left y-label) versus temperature
at 15 m (right y-label; grey dotted line) for both traps at station 12. The black line delineates a temperature of
25 °C. Temperature data were extracted from the World Ocean Atlas database (Locarnini et al., 2018): average
(2005-2017) at 15 m, near station 12. Cumulative histograms of these fractions are shown in Figure V-S2.
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2.5.1.2. Lithogenic particles

Exported particles. The smallest amount of lithogenic material was collected at 200 m at
station 10 (~0.5 + 0.2 mg d!; 3 + 1 wt.%; Figures V-2 and \V-S2). In contrast, at the same station
at 1000 m, the lithogenic material was up to four orders of magnitude higher (maximum of 344
mg d*; 75 + 3 wt.%). Large amounts were also collected at 1000 m at station 5 (~16 + 4 mg d*!;
33 + 11 wt.%), albeit significantly lower (by a factor of 20, p = 0.03). In comparison, at station 12
(fixed mooring), lithogenic amounts were lower throughout the year (p < 0.02) and of the same
order of magnitude in both traps (2.6 + 1.9 mg d*; 16 + 7 wt.%; p = 0.2). At 200 m at station 12,
the observed lithogenic peaks coincided with most Om peaks. Notably, two lithogenic peaks (up
to 14 mg d), matching those of all biogenic components (CaCOs, opal, OM), were observed in

December and February at 1000 m.

Seafloor sediments. The lithogenic fraction was the most abundant fraction in the seafloor
sediments at stations 5, 8 and 10 (88-90 wt.%, Table V-S1). In contrast, at station 12, the
lithogenic fraction was only 23 £+ 3 wt.% (p < 0.001), due to the dilution effect by the high
CaCOs fraction.

2.5.2. Trace metal content and enrichment factors

Particulate metals measured in sinking particles and in seafloor sediments are presented in
Figures V-S3 and V-54.

The bulk metal composition was corrected for biogenic calcium carbonate content,
following the approach described by German et al. (1997). Indeed, as CaCOs contains very low
levels of trace elements, it can dilute the metal contribution of the collected material. Prior to any
interpretation, the concentration of an element (E) was corrected on a calcium carbonate-free

basis (cfb) following:

[E]
(100 — %CaC05)

[Elcsp = (2)

The metal content of sinking and sedimented material was compared to the concentrations

of reference pelagic clays sampled in the Pacific Ocean (“pc”; Table V-2; Li and Schoonmaker,
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2003; Sayles and Bischoff, 1973) using two distinct methods: enrichments factors (EF) and metal
excess (XS).

EF in exported material. For the sinking material, EF were calculated by normalizing the
concentration ratio of an element (E)cn to aluminum (Alem, lithogenic tracer) to the same

elemental ratio measured in pelagic clays following the formula:

[E]cfb sample/[Al] cfb sample
[Elpc/[Alpe

Egr = (3)

Enrichment of Zn (Zner) was detected in the material collected from all sediment traps
compared to reference pelagic clays (x6-39; Table V-2), except at 1000 m at station 10. Slightly
elevated Fegr was estimated at 1000 m at stations 5 and 12 (x1.5-1.8). No Mngr was detected in
traps, except at 200 m at station 10 (x7). Significant Nier (x3-7) were observed at 1000 m at
station 12 and at 200 m at station 10. Cugr was measured only in the material collected at station
10 at 200 m and station 12 at 1000 m (x18 and x2, respectively). LSier was estimated at 1000 m

at all stations, up to a factor of 14 (station 10).

Table V-2. Elemental enrichment factors (Eer) of metals in sinking material relative to aluminum (Alc) and
average concentrations in reference pelagic clays.

Sample Fe Mn Cu Zn Ni LSi
Station 5 - 1000 m 14 0.2 0.6 11 1.1 5.2
Station 10 - 200 m 1.1 5.0 18 37 7.3 0.4
Station 10 - 1000 m 1.0 0.01 0.03 0.7 0.1 14
Station 12 - 200 m 1.1 0.02 0.2 6.1 0.1 0.2
Station 12 - 1000 m 1.7 0.6 2.0 39 2.7 1.6

Reference pelagicclays 59+06 11+04 469%+181 158+12 196+14 25z+1

Note. Enrichments relative to Pacific Ocean pelagic clays (EF > 1) are shown in bold while depletions relative
to the reference (EF < 1) are shown in italics. Average concentrations and standard deviations (in wt.% for Fe,
Mn and LSi and ppm for Cu, Zn and Ni) within several reference pelagic clays (from Li and Schoonmaker,
2003; Sayles and Bischoff, 1973; Taylor and McLennan, 1985) are shown at the bottom of the table. Note that
the range of concentrations measured for each element in these references provides only a rough estimate of
metal non-detrital enrichment in the material collected in this study. It may therefore over- or underestimate the
magnitude of these enrichments.
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Elemental excess in seafloor sediments. For seafloor sediments, metal excess relative to
reference pelagic clay composition was determined by correcting [E]en for detrital inputs
(German et al., 1997) assuming that this reference material was representative of a deep-sea

detrital end-member. Detrital concentrations of each element were calculated according to:

[Elger = [Al]cfb * T (4)

It is important to note that this calculation assumes that all sedimentary Al originates from
detrital material. However, sedimentary Al concentrations could originate from both
hydrothermal and detrital sources (Massoth et al., 1998; Resing & Sansone, 1999; Von Damm,
1990). Consequently, Al normalization may have underestimated the extent of hydrothermal
enrichment in our seafloor sediments (Chavagnac et al., 2008). That fraction of non-detrital

origin, denoted [E]xs, was determined by subtracting [E]det from [E]c.

Several metals were in excess in the sampled sediments relative to the composition of
reference pelagic clays of the Pacific (Figure V-3). At all depths, sediments showed marked
Fexs, although significantly lower at station 8 (on average ~3 wt.% Fexs, p < 0.05) than at
stations located in the Lau Basin (up to ~5 wt.% Fexs). Significant Mnxs (~2-18 wt.%) and Cuxs
(~100-230 ppm) were detected in all sediments, with the highest excess measured at station 12 (p
< 0.05). This station also had the unique characteristic of displaying Nixs (~100 ppm), Znxs (~10
ppm) and Pbxs (~20 ppm) while no excess was detected at the other stations (excluding small
occasional Pbxs within the station 8 profile; up to 10 ppm). High LSixs were measured at stations
5 (~5 wt.%) and 10 (up to ~7 wt.%).
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2.5.3. Grain size distribution of seafloor sediments

The smallest particle sizes, mainly between 2 and 16 pum, were measured at station 8
(Figure V-4). Larger particles were identified at stations 5 and 10, primarily between 30 and 110
pm. A wide range of particle sizes was measured at station 12, mainly ranging from 1 to 310 um
and up to 976 pm.
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Figure V-4. Grain size distribution averaged for all sediment slices at each station. The distribution for each
sediment slice is shown in Figure V-S5.

2.5.4. Sedimentation rate of seafloor sediments

210ph and 2'%Phxs activities ranged from 11 to 290 mBq g* and from 1 to 259 mBq g*,
respectively (Figure V-S6). Values of 2%Pbxs decreased exponentially with depth in the
sediments cored at stations 5, 10 and 12, reaching negligible levels at about 6 to 10 cm,
depending on the core considered. This was not the case for core 8, which still exhibited high
210Phxs in the 10-15 cm sediment layer, associated with the highest 2?°Ra values measured in the
studied cores (100-200 mBq™). Such high ??°Ra activities may be related to hydrothermal
enrichment. Indeed, it could be suspected that below 3-5 cm, total 2°Pb activities correspond to a
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combination of 2:°Phxs and 2*°Pb ingrowth from Ra enrichment: the deepest >*°Phxs activities are
then not reliable to estimate the sedimentation accumulation rate. For stations 5, 10 and 12,
sediment accumulation rates ranged from 47 to 61 cm kyr! (Table V-1). For station 8,
considering only the first two levels of the profile, it was possible to calculate a sedimentation

rate of 58 cm kyr, close to those obtained at the other stations.
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2.6. Discussion

2.6.1. Potential biases of sediment traps

Sediment traps have been a standard tool for measuring sinking particle fluxes for
decades, yet uncertainties remain regarding their collection efficiency (e.g., Baker et al., 2020;
Buesseler et al., 2007; Butman, 1986; Gardner, 1980; Hargrave and Burns, 1979). Advantages of
these instruments include their unequivocal separation of sinking material from suspended one,
proper preservation of samples for laboratory analyses and accurate sampling periods.
Disadvantages include their potential hydrodynamic effects, short collection time-scales (for
drifting lines), possible contamination by swimmers and attachment of non-swimming material
on them (Buesseler et al., 2007). Such biases could result in under- or over-trapping. Field
comparison of different trap designs provided valuable insight into the appropriate procedures for
these tools (Baker et al., 2020; Gardner, 1980; Scholten et al., 2001 and references therein). In the
present study, efforts were employed to accurately collect sinking particles by (1) ensuring that
traps were deployed below the mixed layer (Owens et al., 2013), (2) focusing the discussion on
collected relative weights and elemental ratios rather than material fluxes, and (3) unhooking any
visible material attached to swimmers whenever possible before removal. Furthermore, the
deployment position of the fixed mooring line (i.e., station 12) was predetermined by Ariane
modeling simulations (Grima and Maes, pers. comm., 2019) to minimize the impact of regional
dynamics features (e.g., current velocities and physical dynamics that can drag the mooring line,
tilt the trap or cause upward motions). Although we are aware of these biases, sediment traps
remain the only way to collect free-sinking particles from the suspended pool, and fixed traps are
the only tool capable of collecting free-sinking material annually in a specific region. The
physical conditions of the fixed sediment traps at different deployment depths are described in
Text V-S1.

2.6.2. Non-vertical sinking of particles collected in the fixed sediment trap

The peaks of the different fractions composing the material were not simultaneously

observed in the traps deployed at 200 and 1000 m at the same site (Figure V-2). The temporal
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shift of these peaks would indicate that particles would be collected at 1000 m, 30 to 56 days after
being collected at 200 m. This observation suggests that while sinking toward the seafloor, the
particles were subject to horizontal transport, in view of the westward main current (Tilliette et al.,
2022). Thus, the collected particles sank progressively from the photic layer near the arc (0-150
m) while being horizontally advected toward the location of the fixed mooring. The time lag
between the collection at 200 and 1000 m is due to depth-dependent physical dynamics (faster
current velocity at surface and influence of mesoscale structures predominant in the sub-region;
Rousselet et al., 2018) as well as the travel time of the water masses, much faster at 200 m than at
1000 m. Indeed, Lagrangian simulations through Ariane software showed that sinking particles
from the Tonga Arc require 61 and 103 days to reach the fixed trap site at 200 and 1000 m,
respectively (Grima, pers. comm., 2022). This is consistent with the time lag between the
observed peaks at 200 and 1000 m (e.g., current velocities and physical dynamics that can drag
the mooring line, tilt the trap or cause upward motions). These longer transport times (> one
month) of particles collected at 1000 m may also explain the larger amounts of particles collected
in some cases at depth. This reasoning suggests that an important portion of the sinking material
collected in the sediment traps at station 12 would originate from the photic layer near the Tonga
Arc, influenced by shallow hydrothermal fluids, as discussed later in this manuscript.
Nevertheless, the finding of a non-vertical sinking of suspended particles highlights the
importance of employing numerous precautions when interpreting sediment trap data, especially

when estimating Poc transfer efficiency, which would then be completely spurious in such a case.

2.6.3. Biogenic components of sinking particles and seafloor sediments

2.6.3.1. Summary of production at studied stations during austral summer
conditions

During the TONGA cruise in the austral summer (Bonnet, pers. comm., 2022), high rates
of primary production (PP) were estimated in the Lau Basin (up to 145 mmol C m2 yr? at station
10; Table V-S3). This production was largely supported by cyanobacteria (~70% of total
chlorophyll-a), primarily diazotrophs such as Trichodesmium that led to high N, fixation rates
(up to 2727 umol N m2 d* at station 5). A significant contribution of coccolithophores was also

estimated (~25%) while diatoms and dinoflagellates represented less than 10% of total
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chlorophyll-a in the Lau Basin. In comparison, PP and N> fixation were much lower at station 8
(< 35 mmol C m?2 dtand 225 umol N m? d?, respectively) and supported predominantly by non-
diazotrophic cyanobacteria (Bonnet et al., in rev.).

2.6.3.2. Calcium carbonate

In the ocean, the dominant source of CaCOs (mainly calcite) comes from a wide variety
of pelagic organisms such as coccolithophores and foraminifera (Morse et al., 2007). In the
sediment traps, high CaCOs contents were measured at all stations, regardless of depth (200 m:
16-82 wt.%, 1000 m: 12-93 wt.%; Figure V-S2), consistent with the high productivity of the Lau
Basin (Table V-S3). High levels of CaCOz were also measured in the sediments at station 12
(~64 wt.%), in agreement with values reported in the literature from the region (Zhang et al.,
2022), suggesting good preservation of the sinking material on the seafloor. In contrast, the
percentage of CaCOs in the seafloor sediments at stations 5, 8 and 10 was considerably lower
(0.3-4 wt.%; Table V-1). The low CaCOs preservation at station 8 can easily be explained by the
seafloor depth (5326 m), far below the calcite compensation depth (Ccp; Figure V-S7).
Conversely, the seafloor at stations 5 and 10 (~2000 m), located above the lysocline and therefore
the CCD, cannot explain the observed patterns. As the Tonga Arc harbors an intense
hydrothermal activity (see section 2.2), its seafloor may be characterized by strong physical and
chemical gradients (temperature, oxygen levels, multiple forms of chemical energy) and
encompass a diverse range of habitats for microbial life (Karl, 1995). It would thus harbor
enormous biomasses and productivities relative to other regions of the deep ocean (Zierenberg et
al., 2000), which may explain the low CaCOs content of the sediments at stations 5 and 10.

2.6.3.3. Opal

In the ocean, opal minerals originate from a wide variety of silica-skeleton organisms,
primarily diatoms, radiolarians but also silicoflagellates to a lesser extent (Tréguer et al., 1995).
The opal fraction was the least abundant fraction in the sinking material (1-5 wt.%; Figure V-
S2), in agreement with the low contribution of diatoms to total chlorophyll-a in the Lau Basin

during the TONGA cruise (Table V-S3). Interestingly, more opal was collected at 1000 m than at




200 m (~2.2 + 2.5 and ~0.15 + 0.01 mg d*, respectively). As discussed in section 2.5.2, such a
finding can be explained by the time lag of particle arrival at 200 and 1000 m, combined with the
fast sinking rates of opal skeletons (Bodungen et al., 2013; Turner, 2002). In comparison with the
sediment traps, a greater proportion of opal was found in the seafloor sediments, with similar
proportions at all stations (6-13 wt.%; Table V-1). Since BSi is known to have a higher
preservation efficiency than Om and CaCOg, degradation of these other fractions may therefore
account for the increasing proportion of opal in sediments (Emerson & Hedges, 1988; Gersonde
et al., 2005). Furthermore, opal sinks at rates fast enough to contribute significantly to seafloor

sediments in contrast to other biogenic fractions (Sarmiento & Gruber, 2006).

2.6.3.4. Organic matter

The abundant proportion of Om collected in all traps (8-73 wt.%; Figure V-S2) can
easily be linked to the Lau Basin productivity, which hosts shallow hydrothermal sources driving
a ~360,000 km? productivity hotspot, mainly supported by diazotrophs such as Trichodesmium
(up to 84% of total export measured during the cruise; Bonnet et al., in rev.). In addition,
exported Poc amounts were higher at stations near shallow hydrothermal sources (i.e., stations 5
and 10) than at station 12, where the impact of shallow hydrothermalism is less evident. This
finding supports the implication of hydrothermal processes in driving the high productivity of the

Lau Basin.

Strong seasonality of OM was observed at station 12 with peaks occurring from December
to April and August to November (except at 1000 m for the latter period). Interestingly, this large
export of OM matched well with the export of lithogenic material, except for the April to August
period when little OM was exported, despite the high supply of lithogenic material (up to 4.5 mg
d1). This is probably related to the thermal fitness of Trichodesmium, which only grows at
temperatures > 25 °C (Carpenter & Capone, 1992), reached in the Lau Basin between September
and April (Figure V-2f, h). Thus, the high amount of OM exported in the Lau Basin appears to be
dependent on lithogenic-derived nutrient inputs, suggesting that this material, most likely of
hydrothermal origin (Tilliette et al., 2022), would drive the high diazotroph-mediated production.
In seafloor sediments, as expected, only a minor proportion of Om was sequestrated (0.1-0.6%;
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Berger et al., 1989; Hineke and Henrich, 2011), as most of this material is remineralized during

its transport to the deep ocean (Boyd and Trull, 2007 and reference therein).

Table V-3. Average Bostrom indexes measured in sinking material and seafloor sediments for each station

Station Depth Bostrdm index
- (m) mean sd
. 1000 50.6 0.4
Station 5 Seafloor 39.7 1.7
200 23.8 6.1
Station 10 1000 66.6 0.5
Seafloor 45.2 1.3
200 55.6 9.7
Station 12 1000 42.7 6.0
Seafloor 15.9 0.9
Station 8 Seafloor 37.8 1.0

Note. Indexes were measured as follows: 100* [Alcs/(Alc+Mnem+Fecmn)] (Bostrom et al., 1969). The index for
detrital pelagic sediments is 66 (Kyte et al., 1993; Plank et al., 2007). An index below 45 reflects fallout from a
dispersed hydrothermal plume, having a high contribution of Fe-Mn oxides mixed with decreasing proportions
of detrital material as distance from the source decreases (Chavagnac et al., 2008; Dymond, 1981). An index
below 15 reflects near-vent sulfide debris (Mills et al., 1993). The set of index values in each trap cup and
sediment slice is available in the supplementary material (Table V-S4).

2.6.4. Origin and characteristics of the metallic component in sinking and

sedimented particles

As described in section 2.4.2, the collected material was highly enriched in several metals
compared to reference pelagic clays, most likely originating from the Tonga Arc area (see section
2.6.2). Given the preponderance of shallow and deep hydrothermal sources in the Lau Basin on
and between the Tonga Tofua Arc and the Lau and Tonga ridges (e.g., Anderson et al., 2021;
Baker et al., 2019; Beaulieu and Szafranski, 2020; Lupton et al., 2004; Massoth et al., 2007;
Tilliette et al., 2022), the question of the origin of this metal excess is of upmost interest.
Hydrothermal material has a particular signature characterized by low Al content but rich in Fe
and Mn, as well as many other metals such as Cu, Zn, Ni and Pb (Bostrom et al., 1969; Bostrom
& Peterson, 1969; Cronan, 1972). However, particularities exist for these elements, as some of

them, such as Cu and especially Ni and Zn, decrease dramatically with distance from the source
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relative to Fe, due to their rapid removal by sulfide-bearing phases (Trocine & Trefry, 1988). A
convenient way to discriminate material of hydrothermal origin is based on the Bostrom index
using Alcs, Feco and Mnes, concentrations (Bostrom et al., 1969). Its value provides a clear
indication of the material provenance: a value close to 66 would indicate a clastic detrital
sediment (Kyte et al., 1993; Plank et al., 2007) while values < 45 would indicate a significant
hydrothermal component (Chavagnac et al., 2005; Humphris et al., 1995; Mills & Elderfield,
1995). The closer the value is to 0, the more hydrothermal the material is and thus a much closer
location to the hydrothermal source (Dymond, 1981; Mills et al., 1993). In this study, indexes
with particular and diverse signatures were determined, suggesting the presence of hydrothermal

sources, remote or not, at some of the stations studied (Table V-3).
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Figure V-5. Fecrn, Mnciy and Alesp ternary diagrams for sinking material collected at (a) 200 m and (b) 1000 m
and for (c) seafloor sediments. Also shown for comparison are some reference materials such as basalt (Japan
Basalt, GSJ; Imai et al., 1995), reference pelagic clays (see Table V-2), a hydrothermal vent solution (Li &
Schoonmaker, 2003), a reference sedimentary material from the East Pacific Rise (EPR; Barrett et al., 2021;
Nohara and Yokoto, 1978) and a hydrothermal particle field (Edmonds & German, 2004).
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2.6.4.1. Along the Tonga Arc (small scale)

Stations 5 and 10 are located along the Tonga Arc, which hosts a multitude of active
hydrothermal vents (e.g., Beaulicu and Szafranski, 2020; Lupton et al., 2004; Massoth et al.,
2007). About 15 km from the location of each of the drifting mooring lines, a shallow
hydrothermal source was identified during the TONGA cruise: at ~200 m at station 5 and at ~300
m at station 10 (Tilliette et al., 2022).

Station 10 revealed materials with distinctive signatures depending on sampling depth. At
200 m, a low Bostrom index was estimated at 24 + 6 with Fe-Mn-rich material (Table V-3;
Figure V-5a). For comparison, metalliferous sediments collected from two to 25 km downstream
of the Rain hydrothermal vent on the Mid-Atlantic ridge display similar Bostrom values of ~25
(Cave et al., 2002). Such index values obtained for our samples is a clear signature of a fairly
close hydrothermal source, in agreement with the identification of a shallow source (~300 m) ~15
km away from the drifting mooring initial position, showing multiple acoustic anomalies and
high Dre concentrations (Tilliette et al., 2022). Consistently, Cuer, Zner and Nigr were detected
in the trap (x18, 37 and 7, respectively; Table V-2), compared to reference pelagic clays. It
should be noted that biological (intracellular) inputs through organic matter (~41 wt.%) must
contribute in part to these high enrichments relative to reference pelagic clays, since some metals,
notably Zn, are highly abundant in phytoplankton ([C106N16P1]1000F€11.9ZNn127CuUo.15; Ho et al.,
2003; Redfield et al., 1963; Zhang et al., 2018). However, based on these elemental ratios, the
biological fraction would represent only a small part of the total Zn concentration (~3%). At 1000
m, a Bostrom index typical of conventional detrital material was measured (Table V-3), although
the Al-Fe-Mn signature of the collected material seems to differ from that of the reference pelagic
clays (Figure V-5b). Yet, station 10 is located close to the Late’iki submarine volcano, which
was erupted a month prior to the cruise. This surtseyan eruption created a new island, baptized
New Late'iki, which eroded in just two months. This erosion released a large amount of volcanic
material into the water column, which was detectable until December 2020 (Plank et al., 2020).
Accordingly, a huge abundance of basaltic glass, likely from this eruption, was collected in the
1000 m-trap deployed at this station (Figure V-6), the quantity of lithogenic material being
impressive (196 + 74 mg d*; Figure V-2c). Indeed, the angular shape of this volcanic material

indicates its recent origin and freshness rather than remobilized volcanic particles, which would
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display more rounded angles. The higher Bostrom index at 1000 m (~40 to 66; Table V-3) can
therefore be attributed to the predominance of volcanic-derived particles, a material reported as
Mn-poor but Fe and Al-rich (Figure V-5b; e.g., Almiron et al., 2021; Fiantis et al., 2010;
Leonelli et al., 2007; Naji and Asi, 2008; Oskarasson, 2010; Razzhigaeva et al., 2009; Tchakoute
Kouamo et al., 2012). It also explains the high estimated LSier at 1000 m (x14 relative to
reference pelagic clays) as this element has been reported to be enriched in volcanic material
relative to pelagic ones (Li and Schoonmaker, 2003; Sayles and Bischoff, 1973; Bailey, 1993;
Fiantis et al., 2010). Thus, a mixture of volcanic, hydrothermal and detrital material probably
prevailed at 1000 m. In the seafloor sediments, a moderate index (45 = 1 over the whole core;
Table V-3) reflected the presence of metals fed by a rather distal hydrothermal source providing
high Fe, Cu and, to a lesser extent, Mn contents (Figures V-3 and V-5c). Indeed, in addition to
the near-surface hydrothermal source, deep sources are likely to occur (Tilliette et al., 2022)
within a reasonable distance of the station given the particle size (~80 um), typical of distal
transport (Feely et al., 1987, 1990; Lou et al., 2020). Consistently, estimated sedimentation rates
were 94-470 times higher than those of pelagic sediments (average 0.1-0.5 mm kyr?; Li and
Schoonmaker, 2003; Piper, 2005) and in the range of those measured in coastal areas, continental
margins and hydrothermally-influenced areas accumulating to several cm kyr? (Cave, 2002; Cave
et al., 2002; Dutkiewicz et al., 2016; Mahiques et al., 2011). This indicates a much greater
material flux, likely from shallow and deep hydrothermal sources. The volcanic signature
identified at 1000 m was recovered at different depths in the sediments of this station, with LSixs
of 6.7 wt.%, but also at station 5 (up to 4.5 wt.% LSixs). This result was not surprising as this
volcano is known to have recurrent eruptions since the 18" century (Ewart et al.,
1977), consistent with the LSixs found in cored sediments at station 10 (depths > 3 cm below the

seafloor, corresponding to the 18th century; see Table V-1).
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Figure V-6. Scanning electron microscopy views of dry material from samples collected in the 1000 m-trap at station
10 where basaltic glass was recovered (magnification (a, b): x2,100 and (c): x12,000).

During the TONGA cruise, a shallow hydrothermal source (~200 m) was identified at
station 5. This source was a very active site showing typical acoustic and chemical anomalies
such as low pH, low O2 concentrations and high levels of Dre, DMn, CHs, Co2 and H.S (Tilliette
et al., 2022). At 1000 m, the collected particles showed a moderate Bostrom index (50 + 1; Table
V-3). This mid-range index probably reflects a mixture of (1) hydrothermal material from
shallow hydrothermal plumes (~200 m; Tilliette et al., 2022), notably supported by strong Fegr
and Zngr (Table V-2, Figure V-5b), (2) material from the erosion of the New Late’iki volcanic
island, according to the westward main current, rich in LSi (LSier= 5.2) and Al (Figure V-5b)
but depleted in Mn (Mngr = 0.2; Figure V-5b) and (3) probably some detrital material. In the
seafloor sediments, a lower Bostrom index was estimated (40 £ 2; Table V-3), possibly due to
the additional distal impact from deeper sources (> 1500 m), as Tilliette et al. (2022) measured
Dre-rich plume in the deep layer. These sources provided high Fexs (~5 wt.%), Mnxs (~3 wt.%)
and Cuxs (~120 ppm) to these sediments (Figures V-3 and V-5c¢). The distal hydrothermal origin
of the sedimented material was also supported by (1) the heterogeneous and large size of particles
(> 60 pm), much larger than clays (< 3 um; Horn et al., 1970; Leinen, 1989) and typical of distal
transport (1-100 pum; Feely et al., 1990, 1987; Lou et al., 2020; Ng et al., 2019), (2) the
accumulation rates much higher (x116-580) than those of pelagic clays (Li and Schoonmaker,
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2003; Piper, 2005) and finally (3) the absence of Nixs and Znxs throughout the core (Figure
V/-3), these elements being lost near sources. The presence of volcanic material (increasing the
index value) is also strongly suspected in the sediments of this station, in view of the continuous
LSixs (up to 5 wt.%; Figure V-3) found in the cored sediments at station 5 (dating from the 19th
century to the present day according to accumulation rates, see Table V-1) and the frequent

eruptions of the Late’iki volcano since the 18th century (Ewart et al., 1977).

2.6.4.2. Along the Lau Ridge (large scale)

Station 12 was positioned sufficiently far from the identified shallow sources of the
Tonga Arc to incorporate their effect on a regional scale. At 200 m, the Bostrom index was rather
high (56 + 10) but still lower than detrital material (~66; Table V-3). This signature reflects the
likely remote impact of the shallow sources identified along the Tonga Arc (~200 km from
station 12), according to the westward main current, supplying low but still significant
concentrations of metals within the photic layer, particularly Fe (Figure V-5a) in accordance
with Feer estimated here (Table V-2). The Bostrom index variability over the year suggests an
important role of subsurface dynamics in delivering lithogenic material at 200 m at station 12.
Consistent with this distal contribution, no Cuer and Nier were detected at this trap. As at station
10, a small proportion of the Zngr can be partially attributed to organic matter supplies (up to 2%
biologically-derived Zn, depending on the collection period). At 1000 m, a lower index was
measured (43 + 6; Table V-3) reflecting an influx of hydrothermal material, especially Fe (Fegr =
1.7; Figure V-5b), from distal shallow or deep source(s) likely located along the Tonga Arc.
However, the absence of Mngr (= 0.6) can be explained through the presence of volcanic material
originating from the erosion of the New Late’iki island that brought Al, LSi and Fe-rich but Mn-
poor volcanic particles to the trap, thus impacting the measured index (i.e., by increasing it).
Indeed, a small LSier was visible during the austral summer period (x3 £ 1 between December
2019 and March 2020), reaching enrichment values up to 7 compared to reference pelagic clays
during the period February 8-23, 2020. These LSigr likely originated from the Late’iki volcano
(which erupted in mid-October 2019; Plank et al., 2020) and the subsequent fast erosion of the
newly created island (within two months post-eruption), consistent with the main western current

potentially carrying basaltic glass to station 12 (Tilliette et al., 2022). This hypothesis is
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supported by the travel time of particles from station 10 (about 15 km away from New Late’iki)
to the fixed trap site at station 12 estimated to be about a hundred days at 1000 m by the Ariane
Lagrangian dispersion tool (Grima, pers. comm., 2022; see section 2.5.2). Indeed, no further
LSier was detected at 1000 m at station 12 about 150 days after the submarine volcano eruption
(x0.4 £ 0.3 between March and October 2020), and about 70 days after the island disappearance
due to erosion, in agreement with the estimated dispersal times at 1000 m. As explained in
section 2.5.3.4, a significant amount of organic material, likely due to fertilization of biological
communities through shallow hydrothermal inputs, was collected in the traps deployed at all
stations of the Lau Basin. In view of the large quantity of material ejected following the Late’iki
eruption, it is interesting to consider possible co-fertilization by both hydrothermal and volcanic
processes. However, such volcanic fertilization is unlikely since no volcanic signature was
detected in the traps deployed at 200 m and recent studies in the region have demonstrated that
volcanic material, particularly basaltic glass, is poorly bioavailable and did not generate a

significant response from the biology (Whiteside et al., 2021, 2023).

In seafloor sediments, a mean Bostrom index of 16 + 1 reflected a strong hydrothermal
signature of a likely near-vent field (Table V-3) with material exhibiting high Fexs (up to 5
wt.%) and Mnxs (up to 20 wt.%; Figures V-3 and V-5c). Although this result was unexpected,
the presence of a nearby source at the seafloor of station 12 is supported by the high
accumulation rates (x122-610 relative to pelagic clays; Li and Schoonmaker, 2003), the particle
size distribution, with grain up to 976 um, typical of near-vent debris (Feely et al., 1987, 1990;
Lou et al., 2020; Ng et al., 2019) as well as the high Znxs, Nixs and Cuxs (up to 26, 113 and 259
ppm, respectively). Additional arguments for the presence of strong hydrothermal activity in the
vicinity of this station would be (1) the numerous reports of discolored waters and volcanic
activity according to nautical charts of this area (SHOM C, 6817, INT605), (2) many potential
active volcanic structures (> 1000 m; Gesco Bathymetric Compilation Group, 2022), and (3) a
mega-plume hypothesized within few kilometers of the station (20°28° S, 178°31° W), near the
Lau Ridge (Guieu et al., 2018). No LSigr was estimated in these sediments, revealing that the
large particle sizes estimated in this study originate solely from hydrothermal processes,

consistent with the high Mn and low Al content.
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2.6.4.3. In the South Pacific gyre

Station 8 is located east of the Tonga Arc and was initially cored as a deep-sea detrital
reference. However, its index reveals seafloor sediments displaying a distal field signature, as
evidenced by high Fexs (up to 3 wt.%), Mnxs (up to 6 wt.%), Cuxs (up to 138 ppm) and, to a
lesser extent, Pbxs (up to 10 ppm; Figures V-3 and V-5) although the estimated elemental excess
were lower than in the Lau Basin (up to 5 wt.%, 20 wt.%, 258 ppm and 23 ppm, respectively).
Consistent with these observations, the estimated sedimentation rates were 116-580 times higher
than those of pelagic sediments (Li & Schoonmaker, 2003; Piper, 2005), indicating a great
material flux. It is possible that this material originated from the east, for example from the East
Pacific Rise and/or other nearby deep hydrothermal source(s), although no Dre anomalies were
detected in the deep waters at this station relative to DFe concentrations in water masses feeding
the gyre region, albeit possibly due to the high threshold defined in that study (= 0.2 nmol L*;
Tilliette et al., 2022). This hypothesis is supported by the particle size, which averaged 8 pum,
falling within the range of hydrothermal particles involved in long-distance transport (1-50 pm;
Feely et al., 1990, 1987; Lou et al., 2020). In addition, hydrothermal plumes have been reported
to be transported thousands of kilometers away from their source at the ridge axis (Resing et al.,
2015) and results in continuous fallout of metals over large distances (Lilley et al., 2013),
possibly up to station 8. Bostrom et al. (1969) also demonstrated the presence of sediments
influenced by distal hydrothermalism near this site.

2.6.4.4. Detrital component

As described in section 2.6.4.1, microscopic inspection of particles collected at selected
sediment traps, whether at 200 m or 1000 m, reveals the occurrence of a huge abundance of
basaltic glass as evidenced by the sharp angle of large size particles. Escrig et al. (2012) collected
fresh volcanic glass along the latitudinal location of the Fonualei Spreading Center (between -18°
and -16°S) corresponding to an end-member of global back-arc lavas in the Lau Basin. These
volcanic glasses exhibit average (Fe/Mn) ratio and Si content of 54 £ 5 and 25 + 1 wt.%,
respectively. Here, we were able to determine the geochemical composition of the detrital

material based on geochemical features measured in the seafloor sediments. Following the
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calculations presented in section 2.5.2, the average detrital fraction is characterized by (Fe/Mn)get
and Siget at 54 + 3 and 22 £ 5 wt.%, respectively. These chemical signatures are extremely similar
to those of volcanic glasses analyzed by Escrig et al. (2012) as well as for trace metal such as Ni.
Nevertheless, the detrital fraction is 10 and 2 times more enriched in Pb and Zn, respectively,
which may suggest that the hydrothermal contribution has been underestimated, as mentioned
above. Overall, the detrital fraction identified, observed and analyzed here exhibits morphology

and geochemical features that are consistent with a nearby volcanic origin solely.
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2.7. Conclusion

In this study, deployment of sediment traps and coring of seafloor sediments allowed the
identification and characterization of biogenic and hydrothermally-derived particles along the
Tonga Arc over large spatio-temporal scales, from the Lau Ridge to the western border of the
South Pacific gyre (along ~20 °S; Figure V-7). Consistent with the high biological productivity
previously reported in the Lau Basin, large quantities of biogenic material (organic matter, opal
and calcium carbonate) were collected at 200 and 1000 m. These particles were intimately related
to the influx of lithogenic material from the Tonga Arc, whose hydrothermal origin could be
resolved through numerous geochemical tracers (Al, Ca, Cu, Fe, Mn, Ni, Pb, Si, Zn). Such a
result suggests that surface production is tightly linked to hydrothermal supply within the Lau
Basin photic layer. Seafloor sediments from all stations also exhibited a metal-rich hydrothermal
signature (Fe, Mn-rich, Al-depleted), supported by their high accumulation rates as well as the
coarse and heterogeneous size of the sedimented particles, typical of hydrothermal oxide and/or
sulfide debris. Thus, the sinking and sedimented particles were primarily from shallow to deep
hydrothermal sources identified along the Tonga Arc. This set of evidence supports a major
influence of hydrothermal sources and refutes the island effect often considered in this region.

Shallow and/or deep hydrothermal sources impacted the composition of sinking and sedimented
particles at all stations sampled in the Lau Basin. The effect of the sources on the particle
signature depended on their distance from the sampled site. The signature of hydrothermal
material was pronounced in the sediment traps deployed at stations 5 and 10 (~15 km from the
arc and identified shallow sources). It was also revealed but to a lesser extent at station 12,
located near the Lau Ridge (~200 km from the arc), and was primarily reflected through Fe
enrichments in the water column both at the surface (200 m) and at depth (1000 m). At all
stations, besides the impact of hydrothermalism, a volcanic signature (Fe, LSi, Al-rich, Mn-
depleted) was identified in the particles collected in the deepest sediment trap. This abundant
volcanic material probably originated from the recent eruption of the Late’iki submarine volcano
and the subsequent fast erosion of the newly created island, as confirmed through the observation
of basaltic glass in the 1000 m-trap at station 10. Surprisingly, the seafloor at station 12 reflects a
deep hydrothermal activity, as evidenced by the typical signature of sulfide debris found near

hydrothermal vents and the large and heterogeneous particle size. At the South Pacific gyre deep-
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sea reference site, the Al-Fe-Mn tracing in the seafloor sediments detected the distal impact of a

deep hydrothermal source, likely present along the East Pacific Rise.

New Late’iki

10
Phytoplankton bloom Drifting trap

Shallow hydrothermal source

Late’iki volcano

A

Large sulfide debris

Probable hydrothermal source

Near-vent sediments

Distal hydrothermal sediments

179 °W 164 °W

Figure V-7. Summary diagram of the main results of the present study. These include (1) the non-vertical sinking of
particles as well as the greater contribution of material to deep traps due to the longer integration times at depth
(specified on the right side of the diagram); (2) the impact of shallow hydrothermal plumes on all sediment traps in
the Lau Basin; (3) the impact of volcanic material from the Late’iki volcano eruption on the deep traps deployed at
stations 5, 10 and 12; (4) the impact of shallow and deep hydrothermalism, along with submarine volcanism, on
seafloor sediments; (5) the impact of a distal hydrothermal source on the sediments at the deep-sea reference site;
and (6) the impact of the potential deep hydrothermal source deduced near station 12. Note that no sample could be
collected from the 200 m-trap deployed at station 5 (shaded) due to a PPS-5 malfunction. The days shown on the 200
and 1000 m lines indicate the travel time of particles from the Tonga Arc to the fixed trap site at these depths.

All these data lead to the conclusion that a myriad of shallow and deep hydrothermal
sources, located along the Tonga Arc, fertilize the entire Lau Basin with numerous elements,
including Fe, triggering significant Poc production. These hydrothermal sources, along with
submarine volcanism, have a significant impact on the biogeochemistry of the Lau Basin, at very
large spatial (from the Tonga Arc to the Lau Ridge) and temporal (from seasonal to centennial

time scales in seafloor sediments) scales. This study also illustrates the importance of employing
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considerable care in interpreting sediment trap data, as these are certainly influenced by physical

dynamics, thus greatly affecting the vertical sinking of collected particles.

Future research is needed to probe the seafloor near station 12 for acoustic and chemical
anomalies to identify the hydrothermal source(s) responsible for the presence of large, metal-rich
sedimented particles. Finally, molecular analyses could be interesting to characterize the different
bacteria and/or archaea present in the water-sediment interface and to draw conclusions on the

low CaCOs preservation observed in the seafloor sediments along the Tonga Arc.
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3. Synthese de I’étude

Les résultats de notre étude ont révélé un export important de matériel biogénique (CaCOs,
matiére organique, opale) dans I’ensemble du Bassin de Lau, indépendamment de la station ou de
la profondeur considérée, en accord avec la forte productivité de la région. Une quantité
significative du matériel collecté aux deux profondeurs était de nature lithogénique. L’origine de
ce matériel lithogénique a pu étre déduite des différentes signatures chimiques caractérisant le
matériel detritique, volcanique et hydrothermal, que nous avons abordées dans la section 3.4.2 du
Chapitre I. Dans I’ensemble des piéges déployés a 1000 m, une signature volcanique a été
détectée par tracage Al-Fe-Mn-LSi, a petite (~30 km) et grande (~250 km) distance du volcan
sous-marin Late’iki, entré en éruption deux semaines avant le début de la campagne
océanographique TONGA. Cette éruption a créé une ile qui s’est érodée en seulement deux mois,
disséminant ainsi d’importantes quantités de matériel volcanique, notamment des verres
basaltiques. Malgré un effet de dilution par ces apports volcaniques, une part importante du
matériel recueilli dans I’ensemble des pieges était d’origine hydrothermale, comme I’a révélé le
tracage Al-Fe-Mn. Ces particules hydrothermales, issues de sources peu profondes et/ou
profondes situées le long de I’Arc des Tonga, impactent la composition du matériel collecté a
petite échelle (i.e., a ~15 km des sources, dans les mouillages dérivants) et, dans une moindre
mesure, a plus grande échelle spatiale (i.e., & ~200 km de I’arc, dans le mouillage fixe). Les
dynamiques similaires d’export des fractions lithogéniques et biogéniques observées suggérent
que la production induite par les diazotrophes en surface (voir Chapitre I, section 1) serait liée

aux apports hydrothermaux dans la couche photique du Bassin de Lau.

Une empreinte hydrothermale claire a également été identifiée dans les sédiments du fond
océanique, en raison des taux de sédimentation élevés et de la présence de particules de taille
large et hétérogéne et riches en métaux traces. La présence d’une (ou d’) importante(s) source(s)
hydrothermale(s) active(s) sur le fond océanique a proximité du site de la dorsale de Lau est
fortement suggérée de par les particules de trés grande taille, les taux de sédimentation éleveés
ainsi que par I’enrichissement en Fe, Mn et de nombreux éléments mineurs rapidement éliminés a

proximité des sources (Zn, Ni et Cu).
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Pour conclure, notre étude a permis de démontrer qu’un groupe de sources
hydrothermales peu profondes est a 1’origine d’une production biologique significative dans le
Bassin de Lau, en accord avec les résultats présentés dans le Chapitre I1V. Elle révele que les
sources hydrothermales peu profondes et profondes, tout comme le volcanisme sous-marin,
impactent significativement la signature biogéochimique des particules exportées et sédimentées

de I’ensemble du Bassin de Lau sur de grandes échelles spatiales et temporelles.
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4. Contributions des auteurs a 1’étude

L’ensemble des auteurs a contribué de fagon significative a cette étude. Le déploiement et
la récupération des pieges a sédiments durant les deux campagnes océanographiques ont été
assurés par Nagib Bhairy et Cécile Guieu. Cécile Guieu a géré I’échantillonnage et le
conditionnement des échantillons de carottes sedimentaires collectées a bord. Les parametres
hydrodynamiques mesures tout au long du déploiement du piege fixe ont été examinés par Nagib
Bhairy, Cécile Guieu et moi-méme. Nathalie Leblond (Cellule Pi¢ges, INSU) s’est occupée de
I’identification des “swimmers”, de la lyophilisation et de la pesée du matériel collecté dans
chacune des coupelles de piéges, ainsi que des analyses de carbone total, de Poc, de Lsi et de Bsi
des échantillons de matériel exporté. La lyophilisation, les pesées et diverses analyses (carbone
total, Poc, Lsi et Bsi) des carottes sédimentaires ont été effectuées par Maryline Montanes et
Faustine Fauche. Les analyses des concentrations en métaux ont été effectuées par Nathalie
Leblond (échantillons de piéges), Maryline Montanes et moi-méme (carottes sédimentaires). Les
analyses de taille des particules sédimentées ont été réalisées par Bruno Charriére. Karine
Leblanc a effectué les observations en microscopie électronique a balayage. Les taux
d’accumulation des sédiments du fond océanique ont été estimés par Sabine Schmidt. Ce large
jeu de données recueilli a été traité et analysé par mes soins (composition du matériel de collecte,
concentrations en calcium carbonate-free basis, facteurs d’enrichissement dans les piéges, exces
dans les sediments, interprétation...), avec 1’aide précieuse de Valérie Chavagnac, Nathalie
Leblond, Frédéric Gazeau et Cécile Guieu. La version originale a été rédigée par mes soins et
attentivement examinée par Cécile Guieu, Frédéric Gazeau et Valérie Chavagnac. L’ensemble

des auteurs ont contribué a la révision du manuscrit.
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Chapitre VI. Synthese et perspectives

Bloom de Trichodesmium durant la campagne TonGA (Cécile Guieu)

“Regardez vers les étoiles. Essayez de donner un sens a ce que vous voyez,
demandez-vous ce qui fait que [ 'univers existe. Soyez curieux.”

Stephen Hawking






1. Synthese des travaux de these

L’ensemble de mes travaux de recherche ont permis d’amener quelques éléments de
réponses aux grandes questions formulées par la communauté scientifique internationale au
regard de I’impact de I’hydrothermalisme dans les différents océans du globe, mais également de
la fertilisation biologique par les apports de fer dissous a 1’océan. Dans un contexte de
changement global, il est effectivement important d’identifier 1’ensemble des paramétres
gouvernant le fonctionnement et la productivité des écosystemes oceaniques, le phytoplancton
étant responsable de pres de la moitié de la fixation de CO, mondiale (~50 Pg de CO; par an ;
Bristow et al., 2017). L’évaluation des effets éventuels de ces forcages, qu’ils soient directs ou
indirects, sur la pompe a carbone biologique et leurs possibles rétroactions sont donc

indispensables.

Mes recherches se sont principalement focalisées sur le fer. Depuis plusieurs décennies,
cet élément est au cceur de nombreuses études s’intéressant a la loi formulée par Justus von
Liebig dite “du minimum”, selon laquelle la croissance d’un organisme est limitée par le
nutriment le plus déficient. Les multiples expériences d’enrichissement en fer (SoFeX, Ironex,
SOIREE, Eifex, SERIES, SEEDS, Eisenex ; de Baar, 2005) ont mis en lumiere son pouvoir fertilisant
dans les zones riches en nutriments mais faibles en chlorophylle (High-nutrient, low-chorophyll —
HNLC ; Bishop et al., 2004 ; Boyd, 2002 ; Gervais et al., 2002 ; Latasa et al., 2014) et son
influence sur I’efficacité de la pompe a carbone biologique (Morris & Charette, 2013). Ce travail
de thése s’est, au contraire, focalisé sur les environnements oligotrophes (Low-nutrient ; LN) ou
la limitation par les nitrates est évoquée pour tenter d’expliquer la faible productivité médiée par
le phytoplancton (Low-chlorophyll ; Lc) dans ces régions. Pourtant, le fer peut jouer un role
majeur dans ces milieux appauvris en azote en favorisant le développement d’espéces
diazotrophiques qui apportent ainsi du nouvel azote dans la couche photique. En fonction de leur
position géographique, ces environnements LNLC peuvent recevoir des apports plus ou moins
importants de fer, issus de sources distinctes. Mes travaux de thése visaient a confirmer 1’origine
hydrothermale du fer et évaluer son influence sur la productivité biologique et ’export de
matieres dans 1’océan Pacifique Sud, une région LNLC a I’intérieur de laquelle un point chaud de
diazotrophie et de productivité phytoplanctonique se renouvelle chaque année. Il a consisté en

trois grandes approches tres pluridisciplinaires mais pourtant intimement interconnectées, opérées



dans le cadre du projet TONGA, dont les principaux résultats sont résumés dans le schéma
conceptuel présenté en Figure VI-1. Mon travail de thése a permis d’apporter des réponses aux

trois grandes questions soulevées en introduction :

(1) Quelle est ’origine du fer dans I’océan Pacifique Sud-Ouest et quels sont

les processus qui influencent sa distribution ?

Ce travail a consisté a confirmer 1’origine des fortes concentrations en fer dissous
mesurées a 1’ouest de 1’Arc des Tonga dans I’océan Pacifique Sud-Ouest. L’effort s’est concentré
sur une question jusqu’ici irrésolue, puisque les apports de fer par les poussieres
atmosphériques sont virtuellement absents dans cette région hautement volcanique. Il a ainsi
été possible de conclure que des sources hydrothermales peu profondes (< 300 m) fertilisent
la couche photique du Bassin de Lau avec du fer nouveau. Toutefois, a la différence des
sources hydrothermales profondes (> 1000 m), le fer hydrothermal d’origine peu profonde ne se

disperse pas sur de grandes échelles spatiales.

Cette étude a permis d’ouvrir des voies de recherche quant a la dilution et la dispersion
des panaches hydrothermaux a faible profondeur. Il est nécessaire de déterminer I’étendue de ces
panaches par le suivi précis des nombreux traceurs de I’hydrothermalisme (*He, Fe, Mn,
néphélométrie, potentiel d’oxydoréduction, ...), en accord avec la circulation océanique, depuis
le site d’émission du panache jusqu’a de grandes échelles spatiales (idéalement, a 1’échelle
régionale). Une comparaison pourrait étre effectuée par le biais d’un suivi conjoint des panaches
profonds massivement expulsés le long de la zone de 1’arc (Massoth et al., 2007 ; Tilliette et al.,
2022). Des conclusions précises pourront alors étre tirées quant a 1’échelle de dispersion des
panaches peu profonds émis depuis I’Arc des Tonga. Le nombre de sources hydrothermales peu
profondes et I’ampleur a laquelle les fluides qu’ils émettent impactent la couche photique du

Bassin de Lau doit également étre considérée par le suivi de ces traceurs.

L’ensemble des processus impactant la dispersion du fer hydrothermal a faible profondeur
doit étre quantifiée avec précision sur différentes eéchelles spatio-temporelles dans la perspective

de mieux comprendre le cycle du fer dans I’océan Pacifique Sud-Ouest. Dans un premier
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Figure VI-1. Schéma conceptuel représentant les principaux résultats du présent travail de these. Les résultats des thématiques reliées aux Chapitres 111, IV et V

sont représentées en blanc, bleu et jaune, respectivement.




temps, ces quantifications pourraient se faire suivant la méme approche expérimentale que celle
employée dans le Chapitre 1V, c’est-a-dire, en mélangeant une certaine proportion de fluide
hydrothermal & de I’ecau de mer prélevée in-situ. Toutefois, au lieu de s’intéresser a la réponse de
la biologie a ces enrichissements, on suivrait la cinétique et la magnitude d’action de chacun des
processus eliminant (précipitation, scavenging, absorption biologique) ou stabilisant (ligands) le
fer en examinant les stocks de Dre, Pre et ligands organiques. La question du processus
responsable du puits additionnel (outre 1’absorption biologique) doit également étre posée. Si ce
processus est effectivement la photoréduction du fer, il serait alors aisé de le confirmer par le
biais d’une telle expérience, en soumettant une partie des réacteurs climatiques a 1’obscurité. Ces
processus pourraient ensuite étre déterminés in-situ, si toutefois une telle stratégie est

envisageable.

(2) Quels sont les impacts des panaches hydrothermaux peu profonds riches

en métaux sur les communautés planctoniques de surface ?

Cette étude expérimentale menée durant la campagne océanographique TONGA a évalug,
pour la premiére fois, I’influence des apports hydrothermaux peu profonds émis dans la
couche photique du Bassin de Lau sur les communautés planctoniques naturelles. Le suivi de
nombreux stocks et flux a permis de constater, en dépit d’un effet toxique initial, I’effet

fertilisant des fluides hydrothermaux sur ces organismes.

L’ensemble de ces résultats a ainsi permis de mettre en évidence un réel forcage du cycle
du fer marin par les sources hydrothermales peu profondes ainsi que leur influence sur la
dynamique du phytoplancton dans le Bassin de Lau. Cette expérience a toutefois soulevé un
certain nombre de questions quant au fonctionnement des communautés soumises a 1’apport
constant de fluides enrichis en divers métaux, certains fertilisants (Fe) et d’autres potentiellement
toxiques (Cd, Cu, Pb, Hg). Il est notamment nécessaire de déterminer si la production de thiols
est 'unique mécanisme de détoxification employé par les communautés en réponse a
I’enrichissement hydrothermal ou si d’autres peuvent potentiellement étre impliqués. On peut
notamment imaginer la sécrétion d’autres types de ligands pour détoxifier 1’environnement, la

production de protéines chaperonnes pour conserver le bon fonctionnement du métabolisme, ou



encore des processus d’internalisation des composés toxiques dans les organelles (vacuole,
chloroplastes). La chimie des métaux regnant dans le fluide pose aussi question, notamment
concernant les formes chimiques qui y prévalent. En effet, les formes ioniques (Cu?*, Cd?*, Hg*",
Pb?") ont été démontrées comme les plus biodisponibles et donc les plus toxiques pour les
communautés (e.g., Leal et al., 1999 ; Mann et al., 2002). En caractérisant les formes chimiques
prédominantes de chaque meétal au sein des fluides hydrothermaux peu profonds et en suivant
I’évolution de ces formes suite au mélange avec 1’eau de mer, il serait possible de déterminer le
ou les élément(s) a I’origine de I’effet délétere observé sur la croissance phytoplanctonique.
Dépendant des formes chimiques présentes dans le fluide, une expérience en minicosmes pourrait
étre envisagée ou seraient testés un a un les effets des métaux déclencheurs de la production de
thiols sur le développement et la productivité des communautés planctoniques naturelles, puis de
plusieurs cocktails de ces mémes métaux (sélectionnés selon les résultats des premieres
experiences). Un tel set d’expériences aiderait a confirmer I’implication d’un (cocktail d’)
élément(s) dans la toxicité des fluides hydrothermaux peu profonds reportés dans cette étude et a

identifier, s’ils existent, d’autres mécanismes de détoxification de I’environnement.

(3) Existe-t-il  une variabilité¢ spatio-temporelle de la signature
biogéochimique des particules issues de I’hydrothermalisme et exportées

dans le Bassin de Lau ?

Cette étude a consisté a caractériser la composition (lithogénique, organique, opale et
carbonate) des particules exportées et sédimentées a différentes échelles spatiales et
temporelles dans I’océan Pacifique Sud-Ouest. Il a ainsi été possible de caractériser 1’influence
de Pactivité hydrothermale sur I’export et la sédimentation des métaux traces ainsi que sur la
biologie. Nous avons découvert (1) un décalage de 42 jours entre la collecte des particules a 200
et 1000 m ; (2) que la production biologique est liée aux apports hydrothermaux en surface ;
(3) que I’éruption du volcan Late’iki a ensemencé la couche profonde de 1’ensemble du Bassin
de Lau en particules volcaniques et (4) la présence d’une source profonde active sur les fonds

océaniques de la dorsale de Lau.



Ce travail illustre I’impact de 1’hydrothermalisme sur la signature biogéochimique des
particules produites le long de 1I’Arc des Tonga et ouvre de nombreuses perspectives de recherche.
L’observation d’une sedimentation non verticale des particules exportées questionne quant aux
interprétations des données issues de piéges a sédiments et souléve la nécessité d’adresser
I’origine des particules collectées dans 1’ensemble des travaux utilisant de tels outils. Le
déploiement de lignes dérivantes a proximité des sites hydrothermaux peu profonds a permis de
collecter de grandes quantités de matériel d’origine biologique et hydrothermale sur de petites
échelles temporelles. Toutefois, il pourrait étre également d’un grand intérét de déployer une
ligne fixe a proximité de ces sites, dans le but d’intégrer la (ou 1’absence de) variabilité des
apports hydrothermaux peu profonds et la réponse de la biologie a ces apports sur une échelle
temporelle plus longue. Ces données pourraient par la suite étre comparées a celles collectées en
SD 12 (piege fixe) et permettraient de tirer des conclusions quant a I’impact de
I’hydrothermalisme en termes de concentrations en métaux traces et d’effet sur la biologie a

proximité et a distance des sources, sur une échelle annuelle.

L analyse des sédiments en SD 12 a révélé un fond oceanique enrichi en de nombreux
métaux traces, dont certains typiques des débris sulfurés retrouvés a proximité des sources
hydrothermales. Toutefois, la découverte de sources hydrothermales actives le long de 1I’Arc de
Lau, aujourd’hui rémanent (voir ), n’a, @ ma connaissance, jamais été évoquée. Les sources
actives connues les plus proches sont situées a quelques centaines de kilométres de ce site, le long
du site hydrothermal de I’Eastern Lau Spreading Center qui, compte tenu de son éloignement
(~160 km), ne peut expliquer le cocktail de métaux observé dans les sédiments a I’extrémité
ouest du Bassin de Lau. Il est d’un grand intérét d’explorer les fonds océaniques a proximité de
I’Arc de Lau, notamment en suivant les nombreux traceurs de 1’hydrothermalisme, dans le but de
confirmer la présence de sources hydrothermales actives le long de la dorsale de Lau et de

compléter nos connaissances quant aux sites hydrothermaux prévalents dans la région.

A Touest de la gyre Pacifique Sud, les sédiments océaniques ont été carottés en vue
d’obtenir une référence pélagique profonde. Ces sédiments ont finalement révélé une signature
d’hydrothermalisme vraisemblablement distal. Encore un résultat inattendu qui améne a se
questionner quant a ’origine du matériel collecté. La plus vraisemblable des hypotheses serait
que ces particules hydrothermales proviennent de I’EPR. Cependant, il est difficile de concevoir

que des particules d’origine si lointaine (~5000 km) puissent étre aussi grossieres (2-16 um) et



générer des taux de sédimentation aussi élevés (~58 cm kyr: x116-580 par rapport aux argiles
pélagiques). En outre, I’enrichissement prononcé en Ra dans les sédiments échantillonnés
suggére également une origine hydrothermale plus proche puisqu’une étude de Kipp et al. (2018)
sur I’EPR a démontré que le Ra est “rapidement” perdu au cours de la dispersion du panache (a
~1400 km de la source). Par ailleurs, des observations a 2200 km de la dorsale suggerent que des
sources hydrothermales sont présentes entre I’EPR et 1’ Arc des Tonga (Kipp et al., 2018 ; Resing
et al., 2015), et possiblement dans la région de la station 8 ou de nombreux monts sous-marins
existent. Il est ainsi de grand intérét d’étudier les fonds océaniques a proximité de la station 8, en
suivant les anomalies acoustiques et chimiques afin de statuer sur I’existence de potentielles

sources qui alimenteraient les sédiments en de nombreux métaux.

Ainsi, bien que mon travail de thése ait permis d’apporter de nombreuses réponses quant a
la biogéochimie du Bassin de Lau, il a également ouvert une multitude de perspectives de
recherches dans I’océan Pacifique Sud-Ouest dans des thématiques diverses et variées, incluant
les géosciences, 1’océanographie physique ou encore la biogéochimie marine. La mise en
évidence de cet autre mode de fertilisation naturelle par des fluides hydrothermaux émis a faible
profondeur ouvre également la voie a I’exploration des autres arcs volcaniques du globe, ailleurs
dans la Ceinture de Feu du Pacifique ou au sein d’autres systémes océaniques. Ces sites
volcaniques sont susceptibles d’abriter des sources hydrothermales peu profondes, qui elles-
mémes pourraient étre a I’origine d’une Véritable oasis de vie telle que celle observée dans le
Bassin de Lau. Cette hypothese a servi de point de départ a la discussion présentée ci-apres. Elle
a amené a etablir une comparaison entre différents environnements LNLC, en lien avec les apports
de fer dissous provenant de sources distinctes, dans 1’ultime objectif d’analyser le role de cet

élément dans le fonctionnement de ces écosystémes particuliers.



2. Hypotheses sur le rble des apports de fer
hydrothermal dans les environnements LNLC

“Give me a half tanker of iron, and I will give you an ice age.”

Ces propos de John Martin, énoncés en juillet 1988 lors d’une conférence a la Woods
Hole Oceanographic Institution, étaient centrés sur une théorie connue sous le nom d’hypothése
du fer (Martin, 1990). Cette théorie stipule que d’importantes efflorescences phytoplanctoniques
peuvent se produire en ajoutant de petites quantités de fer a certaines régions de 1’océan, dites
HNLC. L’hypothése du fer peut aujourd’hui étre extrapolée aux environnements LNLC, ou le fer,
sous réserve d’une disponibilité suffisante en phosphate, peut générer de grandes efflorescences
d’organismes diazotrophiques. En fournissant de 1’azote nouveau a I’environnement, les
diazotrophes peuvent permettre le développement ultérieur de phytoplancton non diazotrophe et
soutenir une importante productivité biologique. Ces environnements LNLC, auparavant limités
en azote, peuvent ainsi devenir limités en phosphate sous 1’effet de I’augmentation de la fixation
de N2 (Karl et al., 1997, 2002). Un tel scénario a été observé dans le Bassin de Lau ou les
concentrations en nutriments (N et P) sont assez faibles en surface, en raison de la prépondérance
des diazotrophes consommant le phosphate disponible (Bonnet et al., 2017 ; Moutin et al., 2005,
2008). L’apport de fer dissous par les sources hydrothermales peu profondes dans cette région
LNLC génére d’importantes proliférations phytoplanctoniques au méme titre que 1’a supposé John
Martin dans les régions HNLC. Toutefois, d’autres sources de fer océaniques peuvent également

soutenir une production phytoplanctonique significative au sein de I’océan pélagique LNLC.



2.1. Sources hydrothermales peu profondes : une meilleure efficacité de
fertilisation ?

Comme introduit dans le Chapitre I-2, de nombreuses sources peuvent apporter du fer a
I’océan LNLC. Certaines de ces sources vont majoritairement influencer les zones cétiéres ou
proches de la lithosphere, notamment les apports de fer en provenance des sédiments, des marges
continentales ou des sources hydrothermales profondes (Tagliabue et al., 2014). Dans les milieux
océaniques pélagiques, a distance des cotes continentales, les poussieres atmosphériques étaient
considérées comme la principale source de fer pour ’océan de surface (Jickells et al., 2005).
Pourtant, mon travail de these et les études menées dans le cadre du projet TONGA ont démontré
I’implication du fer hydrothermal peu profond a soutenir une activité biologique tres importante,
menant a une séquestration efficace du carbone dans 1’océan profond (Bonnet et al., en rév.). Par
ailleurs, les taux de fixation de N2 acquis lors de la campagne TONGA illustrent que la fertilisation
en fer par les sources hydrothermales peu profondes engendre des taux de fixation parmi les plus
élevés des océans du globe, atteignant jusqu’a 2376 pmol N m? j (Figure VI-2; Luo et al.,
2012 ; Bonnet, comm. pers., 2022). Cette observation questionne quant a 1’efficacité de
fertilisation naturelle du fer d’origine hydrothermale au regard des autres sources de fer de

I’océan pélagique, notamment les apports atmosphériques et les effets d’ile.

L’hydrothermalisme va apporter en_continu des concentrations en fer dissous directement
disponibles pour les communautés, impliquant alors des flux accrus dans la colonne d’eau. Cette
solubilité significative du fer dissous dans les panaches hydrothermaux est fonction des
mécanismes de stabilisation associés aux ligands organiques, dont I’importance a été démontrée
dans de nombreuses études (e.g., Bennett et al., 2008 ; Resing et al., 2015 ; Sander & Koschinsky,
2011). Combiné aux dynamiques physiques, ce fer stabilisé par les ligands peut ainsi étre
transporté, dispersé et maintenu sur de grandes échelles spatiales et temporelles (Fitzsimmons et
al., 2014 ; Resing et al., 2015 ; Wu et al., 2011). Par ailleurs, I’activité hydrothermale étant
relativement constante sur des echelles de temps millénaires (Chu et al., 2006) et peu sensible au

climat, elle est susceptible de soutenir les écosystémes océaniques sur le long terme.

A contrario, les apports de fer atmosphérique sont sujets a de fréquentes fluctuations de
court-terme, dépendant notamment des conditions météorologiques (Knippertz & Todd, 2012 ;
Mahowald et al., 2005 ; Nakamae & Shiotani, 2013 ; Yang et al., 2021) et climatiques



(diminution de 60 % des apports atmosphériques en cas de doublement du CO. dans
I’atmosphére ; Mahowald et al., 2009), impactant les écosystémes dépendant exclusivement de
ces apports. lls sont également plus ponctuels, a la différence des apports ininterrompus en
provenance de 1’hydrothermalisme. Par ailleurs, bien que cette source soit responsable de la
fertilisation de certaines zones LNLC comme 1’Atlantique Nord (Falkowski, 1998 ; Mills et al.,
2004), les apports de poussieres y declenchent des taux de fixation un ordre de grandeur inférieur
(370 umol N m? j1; Fonseca-Batista et al., 2017) & ceux observés dans la zone de 1’Arc des
Tonga, probablement en raison de la faible solubilité du fer atmosphérique (e.g., Jickells &
Spokes, 2011 ; Bonnet & Guieu, 2004).
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Figure VI-2. Histogramme, en échelle logarithmique, des taux de fixation de N, mesurés dans les différents océans
du globe. Les données moyennes de fixation de N2 (Bonnet, comm. pers., 2022) mesurées dans le Bassin de Lau sont
marquées d’une fleche noire, alors que celles mesurées a proximité des sites hydrothermaux étudiés durant la
campagne TONGA (i.e., SD 5 et 10) sont marqués d’une fléche verte (modifié d’apres Luo et al., 2012).

Pour finir, Doty & Oguri (1956) ont introduit un concept appelé “effet d’ile” (“Island-
mass effect”), stipulant que les fTles, en favorisant des phénoménes d’upwelling ou de
ruissellement, libérent de nombreux nutriments, dont du fer, et déclenchent ainsi d’importantes
efflorescences planctoniques. Ce type de fertilisation est la source de récents débats, y compris

dans la zone de I’ Arc des Tonga. Toutefois, a la différence de 1’hydrothermalisme, les effets d’ile



sont sensibles au climat (e.g., variations de précipitations ; GIEC, 2022) et ont un effet plus local,
limité a la proximité de I’ile (Messié et al., 2020). Par ailleurs, I’ampleur de la fertilisation va
dépendre du type géomorphologique (atoll ou Tle) et de la pente bathymétrique du site considéré.
Par exemple, le plateau des Tles Kerguelen a une bathymétrie peu profonde qui constitue un
obstacle majeur pour le courant circumpolaire arctique (Park et al., 2008). Les interactions
bathymétrie-plateau entrainent un upwelling du fer profond jusqu’en surface, générant ainsi des
efflorescences sur une superficie de 45000 km?2 (Blain et al., 2008). Dans le cas des fles de
I’océan Pacifique Sud, ces effets sont bien moins marqués, probablement en raison de la présence
de nombreux atolls et de la bathymétrie abrupte, déclenchant de petites efflorescences de 8 a 13
km? (Messié et al., 2022). Ces fertilisations naturelles par effet d’ile sont donc minimes en
comparaison des fertilisations induites par I’hydrothermalisme (360 000 km? ; Bonnet et al., en
rév.). Par ailleurs, ces effets d’ile sont souvent estimés par le biais des données satellites qui, en
raison de la réflectance élevée du fond des récifs, peuvent entrainer des concentrations en
chlorophylle-a erronées (i.e., surestimées) dans la proximité immédiate de I’ile (Dupouy et al.,
2010). Une accumulation importante de particules en surface, susceptible de se produire pres des
Tles, peut également mener a ce type de surestimation. On peut notamment citer I’étude de Barone
et al. (2022) dans laquelle la signature optique des cendres volcaniques issues de 1’éruption du
volcan Hunga Tonga-Hunga Ha’apai a été confondue avec celle de la chlorophylle-a (\Whiteside
et al., 2023). Au vu des récents débats sur ces fertilisations insulaires, il est d’un grand d’intérét

d’approfondir cette derni¢re hypothése.

Cette argumentation souleve I’efficacité de fertilisation par le fer issu des sources
hydrothermales peu profondes, en regard des autres sources de fertilisation naturelles en fer. Il
pourrait étre d’intérét de confondre I’efficacité de ces sources par le biais d’expérimentations ou
de modélisations, dans des conditions similaires, et de trancher quant a leur impact sur la biologie.
Par ailleurs, au vu des amplitudes de fertilisation déclenchées par 1’hydrothermalisme peu
profond, il est capital d’investiguer 1’existence d’autres systémes océaniques fertilisés par des

sources similaires.



2.2. Sources hydrothermales peu profondes : une prépondérance a
I’échelle du globe ?

Les multiples systéemes volcaniques présents dans les différents océans du globe peuvent
héberger des sites hydrothermaux peu profonds et amener d’importantes quantités de fer dissous
directement dans la couche photique. Bien que la grande majorité de ces sites volcaniques se
trouvent dans le Pacifique, le long de la Ceinture de Feu (Figure I-5), on en retrouve dans tous
les océans du globe. A chacun de ces systémes, des volcans sous-marins actifs, dont certains a
faible profondeur, ont été identifies (Beaulieu & Szafranski, 2020 ; Global VVolcanism Program &
Venzke, 2022). La question se pose quant a 1’existence de sources hydrothermales peu profondes
associees a ces sites. La base de données InterRidges (Beaulieu et al., 2013) recense I’ensemble
des sources hydrothermales découvertes a ce jour et regorge d’informations précieuses quant a
leur profondeur et au matériel qu’elles libérent. Elle peut ainsi fournir des indications essentielles
sur les sites susceptibles d’apporter du fer dissous dans la couche photique et de fertiliser les
communautés de surface (Tableau VI-1). Cet inventaire révele que les sources peu profondes ne
sont pas un cas isolé de I’Arc des Tonga mais sont au contraire tres répandues dans les différents
océans du globe. Par ailleurs, des panaches riches en fer dissous atteignant la couche de surface
ont été mesurés a certains de ces sites ; de Ronde et al., 2007). Les effets de ces apports

hydrothermaux sur la biologie n’ont pourtant pas été étudiés dans ces systémes.

Il convient toutefois de noter que la présence de sources hydrothermales peu profondes ne
se traduit pas nécessairement par I’initiation d’un point chaud biologique. En effet, le succes de la
fertilisation dépend de multiples facteurs, dont (1) la dynamique nutritive du milieu dans lequel
elles se trouvent et (2) la température dans le cas d’un systéme limité en azote, pour permettre le
développement de la diazotrophie (température > 25 °C ; Breitbarth et al., 2007). Les zones non
limitées par le fer, telles que la Méditerranée et certaines régions de 1’océan Atlantique, peuvent
étre exclues puisque ces régions sont initialement limitées par le phosphate (Figure VI-3) et les
apports hydrothermaux ne permettraient pas de lever cette limitation en P. A contrario, dans les
zones limitées par le nitrate et ne recevant que peu d’apports atmosphériques, typiquement dans
I’hémisphere sud (< 5 % ; Jickells et al., 2005), ces fertilisations par le fer hydrothermal peuvent
créer de véritables oasis de vie. Un cas d’étude intéressant est I’arc de Tabar-Feni (Figure VI-4),

ou des eaux enrichies en Dre et Pre ont été observées dans la couche de surface (~1 et 7 nmol L%,



Tableau VI-1. Ensemble des sites hydrothermaux peu profonds identifiés a ce jour le long des systemes volcaniques mentionnés en section 2.2, d’apres la base de
données InterRidges (Beaulieu & Szafranski, 2020).

Réaion Systeme volcanique Profondeur des sources hydrothermales  Apports de fer ?  Références
g Y q y pp
. . Pichler et al., 1999 ;
Tabar-Feni 5-30m Oui Price & Pichler, 2005
Anneau de Feu du .
ce - < .
Pacifique Sud Nouvelles-Hebrides 100m Oui Greene & Exon, 1988
(Vanuatu) volcan Cioan : 300 m
Kermadec 65 et 120 m Oui de Ronde et al., 2007
volcan Maug : 55, 80, 145 et 150 m
Anneau de Eeu volcan Esmeralda : 50 et 100-300 m Baker et al., 2008 :
du Pacifique Nord Mariannes volcan East Diamante : 200-400 m Oui Embley et al., 2007 ; Embley et al.,
a volcan Zealandia : 0-200 m 2004 ; Maruyama et al., 2009
volcan Ruby : 100-214 m
Méditerranée Tles Eoliennes 100 et 200 m n.d. Slan;girl' etal., 1997; Lupton et
, . Heikoop et al., 1996 ; Huber et al.,
Océan Indien Arc de Banda-Sunda 2-250 n.d. 1991 : Mcconachy et al., 2004
) ) ) ) Carey & Sigurdsson, 2007 ;
Atlantique Nord Petites Antilles <256 m Oui Koschinsky et al., 2007 ; McCarthy
et al., 2005
Océan Austral Détroit de Bransfield <100 m n.d. Etr;?htl%tga(al" 2003 ; Klinkhammer
<110 m Botz et al., 1999 ; Hannington et
Océan Arctique Dorsale de Kolbeinsey n.d. al., 2001 ; Kuhn et al., 2003 ;

site Grimsey : <400 m

Lackschewitz et al., 2006

Note. Depuis le début de ce siécle, les découvertes de sources hydrothermales se sont multipliées a un rythme exponentiel et ’intérét que leur porte la
communauté scientifique ne cesse de croitre (German et al., 2016 ; Hawkes et al., 2014).
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Figure VI-3. (a, b) Concentrations annuelles de PO, et de NO3 issues de la base de données World Ocean Atlas (Garcia et al., 2019), (c) taux de fixation de N,
modélisé par le Community Earth System model (CEsMm) et (d) patterns de limitation de la croissance des diazotrophes. “Optimal” référe aux conditions pouvant

soutenir la croissance des diazotrophes a plus de 90 % du taux maximal (d’aprés Behrenfeld et al., 2009 et Wang et al., 2019).



respectivement ; Labatut et al., 2014 ; Slemons et al., 2010). Ces enrichissements en fer auraient
une origine fluviale, en provenance du Sepik, mais aussi hydrothermale, révélée par leur faible
signature isotopique. Bien qu’il ait été suggéré que ce fer provienne d’évents hydrothermaux
profonds (> 1000 m), atteignant la couche de surface par upwelling (Chen et al., 2019 ; Slemons
et al., 2010), de nombreux sites peu profonds (< 30 m) existent sur 1’arc de Tabar-Feni, tels que
les sites Luise Harbour et Waramung ou ont été observées des émanations enrichies en fer
(jusqu’a 29 pmol kg? ; Pichler et al., 1999 ; Price & Pichler, 2005). Bien que 1’absorption
biologique de fer en surface ait été suggérée (Labatut et al., 2014 ; Slemons et al., 2010), I’effet
fertilisant de ces apports, possiblement d’origine hydrothermale peu profonde, a rarement été
évoqué. Des processus de diazotrophie sont trés susceptibles de s’y développer, comme en
témoigne la Figure VI1-3, notamment en raison des températures élevées (> 25 °C pendant 1’été
austral), de I’absence de nitrates, des apports de fer mais également de phosphate en provenance
du SEC. Une étude approfondie de la zone est ainsi requise pour confirmer la présence d’apports
hydrothermaux peu profonds, notamment par le suivi des traceurs de 1’hydrothermalisme, ainsi

que pour caractériser leurs effets éventuels sur la biologie.

Tabar-Feni

Figure VI-4. Carte illustrant la position de I’arc volcanique de Tabar-Feni dans 1’océan Pacifique Sud.

La présence de sources hydrothermales peu profondes dans I’océan Austral (Tableau
VI-1) est également d’une grande importance, puisque cette zone HNLC est uniquement limitée
par le fer (Figure VI-3). Les apports hydrothermaux peu profonds pourraient y déclencher
d’importantes efflorescences phytoplanctoniques, au méme titre que les apports de fer
hydrothermaux profonds atteignant la surface par le biais des upwellings (Ardyna et al., 2019).
Pourtant, la glace de mer et/ou les marges continentales sont a ce jour considérées comme les
principales sources de fer de ces milieux (Ardyna et al., 2017 ; Arrigo et al., 2008). Une

reconsidération des sources impactant ces zones HNLC doit donc étre envisagée.



3. Vers une réevaluation de I'impact des sources
hydrothermales a 1I’échelle du globe ?

Jusqu’a récemment, la seule source significative de fer considérée dans I’océan pélagique
était le dépdt de poussieres atmosphériques (Jickells et al., 2005). Pourtant, grace aux efforts de la
communauté GEOTRACES, la compréhension du réle de ’hydrothermalisme dans le cycle du fer
océanique a sensiblement évolué et les sources hydrothermales ont finalement été considérées
pour leur potentiel fertilisant. En effet, les simulations ont démontré que les mesures in-situ de fer
dissous n’étaient reproduites que lorsque le fer hydrothermal était inclus dans les modeles
(Tagliabue & Resing, 2016). Toutefois, les sources hydrothermales peu profondes sont
généralement ignorées dans ces modeéles, bien qu’elles puissent impacter significativement les
flux totaux de fer vers I’océan. Ce défaut peut limiter considérablement 1’ampleur et 1’étendue
des concentrations simulées dans la couche de surface et donc 1’impact sur la fixation du carbone.
Par exemple, des simulations de Tagliabue et al. (2010) modélisant les anomalies de fer
hydrothermal intégrées sur 500 ans ont mene a la conclusion que les concentrations de fer dissous
en surface (moyennées entre 0 et 100 m) ne sont que faiblement impactées par
I’hydrothermalisme. Toutefois, rares sont les sources peu profondes (< 1000 m) qui y ont été
considérées (seuls quatre sites sur la centaine intégrés au modele sont peu profonds : Charlou et
al., 2000 ; Fourre et al., 2006 ; Jean-Baptiste et al., 1998 ; Massoth et al., 2007). Il est ainsi
crucial d’inclure, au sein des futurs modéles couplés physique-biogéochimie, les flux de fer
hydrothermaux en provenance des nombreuses sources peu profondes de 1’océan afin d’évaluer la
capacité des modeles a reproduire les dynamiques de fer associées a ces systemes et leur effet sur
la séquestration du carbone dans I’océan profond. Le systéme d’arc volcanique Vvisé par le projet

ToNGA fournit, par ailleurs, une opportunité unique a cette fin.
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Annexes

L'équipage de 1'ATALANTE durant la campagne Tonca (Hubert Bataille)

IMO 8716071

“Je ne sais pas qui a imaginé le nom de Persévérance, mais je trouve l’idée extraordinaire, car
perséverer, c’est une des grandes qualités du chercheur. Persévérance est un nom que [’on
pourrait donner a tous les projets scientifiques du monde entier. ”

Jacques Arnould, a propos du rover martien Persévérance






Matériel supplémentaire du chapitre Il : “Matériel et
méthodes”

1. Figures
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Figure 11-S1. Concentration en métaux par g de matiére collectée au sein des pieges de chaque minicosme durant
I’expérience avec (a) le fer (Fe), (b) I’aluminium (Al), (c) le manganese (Mn), (d) le calcium (Ca), (e) le cuivre (Cu),
(f) le zinc (Zn), (g) le chromium (Cr), (h) le nickel (Ni), (i) le cobalt (Co), (j) le lithium (Li) et (k) le strontium (Sr).



Mateériel supplémentaire du chapitre 111 : “Dissolved
Iron patterns impacted by shallow hydrothermal sources
through a transect along the Tonga-Kermadec Arc”

1. Introduction

Text I11-S1 describes the complete methodology of the Lagrangian Particle Tracking
Experiments (LPTE). Text I11-S2 describes the methodology used to estimate the total vertical
fluxes at LD 5-T5. Text 111-S3 describes the sampling and analytical protocol used to measure

particulate iron.

Figure 111-S1 shows various bathymetric maps of the cruise transect as well as the two
higher resolution transects conducted over the shallow hydrothermal sources. Figure 111-S2
shows the multibeam echosounder image obtained over the hydrothermal source at station LD 5.
Figure 111-S3 contains the temperature-parameter profiles that allowed the identification of the
end-members for the extended optimum multiparameter analysis (eOmP). Figure I11-S4 presents
the residuals obtained for each parameter from the eomp along the cruise section. Figure I11-S5
represents the property-property profiles of the dataset used for the eomp and the properties of the
defined end-members. Figures 111-S6, S7 and S8 compile the results of the Lagrangian Particle
Tracking Experiment (LPTE) for the eastern, central, and western portions of the cruise transect,
respectively. Figures 111-S9 and S10 show the trajectories of the Svp drifters and Argo floats,
respectively. Figure 111-S11 shows oxygen, carbon dioxide, pH and methane profiles over the

identified hydrothermal source at LD 5-T5.

Table 111-S1 lists the analytical conditions and validation of the dissolved iron (DFe)
measurements by Flow Injection Analysis and Chemiluminescence detection (FIA-CL). Table

I11-S2 includes descriptions of the three LPTE analyses performed and associated statistics.




2. Texts

2.1. Text I11-S1: Lagrangian Particle Tracking Experiment

To strengthen the eOmP analysis, a Lagrangian Particle Tracking Experiment (LPTE) was
conducted to determine the main origin of the water masses crossing the cruise transect and thus
ensure the robustness and reliability of the defined end-member zones. The Ariane Lagrangian

analysis software (http://www.univ-brest.fr/Ipo/ariane) and a numerical dataset from a global

ocean circulation model were used to perform this analysis. This approach is similar to that
performed by Artigue et al. (2020), however, a different method for seeding the numerical
particles was chosen.

The dataset consists of 3D current fields (U, V and W) from the OrRcA025 configuration
of the Nucleus for European Modelling of the Ocean (NEmo; Gurvan et al., 2019). The horizontal
resolution is 1/4° (~27 km at the equator, with 1442 points in longitude and 1021 in latitude) and
the number of vertical levels is 75 with a higher resolution at the surface (i.e., ~1 m thick for the
first vertical levels) that decreases towards the deep ocean (i.e., ~200 m thick for the last vertical
levels). To represent the bottom topography more accurately in the model, partial steps were used
for the water column bottom grid cells. Current fields are available monthly from January 1958 to
December 2015. Details, specifics, and validation of the ORCA025 configuration can be found in
Barnier et al. (2006).

The Ariane application (Blanke & Raynaud, 1997) allows the exact computation of 3D
trajectories of numerical particles in stationary and non-divergent transport fields defined on a C-
grid (Arakawa & Lamb, 1977). Following an algorithm described by Blanke et al. (1999), it is
possible to deduce from these trajectories the exact current function that describes the path
traveled and the intensity of water masses from one section to another. Ariane proposes either to
position the numerical particles “by hand” in the same way as Artigue et al. (2020), or as we
chose in this study, to let the application automatically instrument the transport from an initial
section where the particles will be released (this section was defined as vertical at the level of the
cruise transect), to final particle interception sections (also vertical) sufficiently far from the

transect to contain the eomp end-members.



http://www.univ-brest.fr/lpo/ariane

The initial section circumscribing the cruise transect is represented by red rectangles centered at
latitude 20 °S and defined between longitudes 175 °E and 165 °W (see Figures I11-S6, S7 and
S8). Interception sections, sufficiently spaced to contain the end-members, surround the initial
section to the north (16 °N), east (70 °W), south (60 °S), and west (150 °E) of the Pacific Ocean
(see Figures 111-S6, S7 and S8). While surface water mass transport between the end-member
zone and the cruise transect is generally quite rapid (i.e., a few years to a few decades), transfer
times can range from decades to hundreds of years for intermediate and deep waters. We
therefore chose to loop the time series six times from 1958 to 2015 (58 years) to obtain a 348-
year time series. We set up the Ariane application to instrument the initial section monthly for the
last five years of our time series and to integrate the backward trajectories. The initial section,
representing the cruise near-latitudinal transect, is subdivided into three sections following
longitude: the western part (i.e., Melanesian waters comprising SD 2 and 3; 175 °E-179 °W), the
central part (i.e., Lau Basin including Sp 4, 11 and 12 as well as Lb 5 and 10; 179-174.5 °W) and
the eastern part (i.e., South Pacific gyre comprising SD 6, 7 and 8; 174.5-165 °W). Vertical
sections corresponding to each end-member were also defined at five depth ranges: between 0-
258 m (STuw), 258-536 m (WsPcw), 536-1583 m (AAIw), 1583-3418 m (Ppw) and > 3418 m
(Lcow). All this information is summarized in Table 111-S2, which also displays the statistics of

the quantitative results of our Lagrangian analysis.

2.2. Text 111-S2: Quantification of total vertical fluxes at LD 5-T5

For this purpose, it was assumed that the rate of change of Dre concentration can be

described by a one-dimensional reaction-advection-diffusion equation:

dc d (D dC) _ g o

Vaz T dz \"7dz) T
where z is the depth (m), C is the Dre concentration (nmol kg?), o is the vertical velocity (m s
in the positive downward direction), D; is the eddy diffusivity (m? s) and R is the net production

rate (nmol kg d!). Negative production rates indicate consumption of Dre.




An intermediate layer was targeted between the depleted layer at the surface (0-90 m) and
the enriched layer above the seafloor (150-200 m). Horizontal transport fluxes were assumed to
be negligible in this layer, supposedly less dynamically active than the surface and bottom layers.

The “Rate Estimation from Concentration” model developed by Lettmann et al. (2012) was used
to estimate the R profiles, providing the inputs for the C, ® and D; profiles in the 90-150 m depth
range. The C and D, profiles were measured in situ whereas ® was specified upward, with a large
intensity in the lower part and a very small intensity in the upper part, leading to values of -10° m
s below 140 m and -2.10® m s above 130 m, respectively. Boundary conditions were specified
as buffer concentrations in the depleted surface layer (0 nmol Dre kg?) and in the enriched

bottom layer (40 nmol Dre kg?).

The modeled Dre and rate profiles were determined to satisfy equilibrium given the
inputs profiles. Total fluxes (advective and diffusive) across the upper and lower boundaries were

also estimated by the model.

2.3. Text 111-S3: Sampling and analytical protocol for particulate iron
measurements

Seawater samples were collected according to the GEOTRACES guidelines

(http://www.geotraces.org/images/Cookbook.pdf) from depth profiles using 24 Go-FLoO bottles

(12 L) with a Teflon inner coating. Bottles were mounted on a Trace Metal clean Rosette (TMR,
General Oceanics Inc., Model 1018 Intelligent Rosette) attached to a 6 mm Kevlar® line. Sample
bottles and equipment cleaning protocols also followed the GEOTRACES cookbook. Upon
recovery of the TMR on board, the entire rosette was transferred inside a trace-metal clean 1SO-7
container equipped with a class 100 laminar flow hood. The bottles were inverted three times to
avoid particle sedimentation and pressurized to < 8 psi with 0.2 um filtered dinitrogen (N2, Air
Liquide®). Samples for particulate iron (Pre) were collected on acid-cleaned 0.45 um pore-size
polyethersulfone filters (Supor®, 25 mm) mounted on Swinnex® filter holders, following
Planquette & Sherrell (2012). Samples were then stored frozen at -20 °C until digestion and

analysis.



http://www.geotraces.org/images/Cookbook.pdf

Total particle digestion was performed in a clean-room according to Planquette & Sherrell
(2012). Pre measurements were performed by an Element XR™ high-resolution sector field
inductively coupled plasma mass spectrometry (HR-SF-ICP-Ms) instrument (Thermo Fisher,
Bremen, Germany) at the Pdle Spectrométrie Océan (IFREMER, France). The method employed
was similar to that of Planquette & Sherrell (2012).
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Figure 111-S1. (a) Transect of the TONGA cruise superimposed on ocean bathymetric scale (m). The white dots
represent the stations sampled during the cruise and the white lines represent the path followed by the R/v
L’ATALANTE. The different geographical areas of the region are shown in white. Melanesian waters are located west
of the Lau Arc. The Lau Basin is located between the Lau and Tonga Arcs. The South Pacific gyre is located east of
the Tonga Arc. (b) Bathymetric map illustrating the short transect conducted at the long-duration station Lb 5 (five
substations in total), with T5 being the sub-station located above the hydrothermal source studied. (c) Bathymetric
map illustrating the short transect conducted at the long-duration station LD 10 (five sub-stations in total), with T5
being the sub-station located above the studied hydrothermal source. “P” refers to the Proxnov sub-station studied as
part of LD 10 due to the recent New Late'iki eruption (19.18 °S, 174.87 °W).
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Figure 111-S2. Acoustic anomaly observed at LD 5-T5 using a multibeam echosounder. The image was obtained from
the EM-710 system (70-110 kHz) showing hydrothermal gas and fluid emissions from the seafloor (Bonnet et al., in
rev.).
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Figure 111-S3. Property-property profiles used to identify water masses (i.e., end-members) suspected of contributing
to the cruise transect. These profiles contain the full dataset collected for each parameter during the cruise.
Temperature (°C) was plotted with (a) potential density anomaly, (b) salinity, (c) oxygen and (d) nitrate
concentrations. Colors represent the layers of each distinct water mass: light blue for the surface waters (Asw), cyan
for the Subtropical Underwater (STuw), purple for the Western South Pacific Central Water (Wspcw), green for the
Antarctic Intermediate Water (AAIW), yellow for the Pacific Deep Water (PDw) and red for the Lower Circumpolar
Deep Water (LcDwW).
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multiparameter analysis (eOMP) was performed independently: (a) upper and (b) lower domains. Sections present
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due to non-conservative parameters in the surface layer and residuals > 5%). The black dots represent the samples for

which the eomp could not be performed.
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Figure 111-S5. Temperature-property profiles as a function of (a) salinity, (b) oxygen, (c) nitrate, (d) phosphate and
(e) silicate concentrations from the cruise dataset used for the extended multiparameter analysis (eOmP) analysis

(black dots). The red dots represent the properties of the defined end-members. See Figure 111-S1 for end-member
acronyms.
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Figure 111-S6. Particle trajectories computed by the Lagrangian Particle Tracking Experiment (LPTE) showing the
origin of the particles and the most common paths used to reach the eastern part of the transect (i.e., South Pacific
gyre). Results are presented for each end-member with two different depth scales: STuw over the entire water
column depth (a) and between 0 and 1000 m (b), WSPCw over the entire water column depth (c) and between 0 and
1000 m (d), AAIw over the entire water column depth (e) and between 500 and 2000 m (f), PDwW over the entire water
column depth (g) and between 1500 and 4000 m (h) and LcDw over the entire water column depth (i) and between
2000 and 5500 m (j). The red rectangle represents the eastern portion of the cruise transect (from 174.5 to 165 °W),
centered at 20 °S and including SD 6, 7 and 8. The yellow and black lines represent the main trajectories of the
particles. The white circle on each graph represents the position of the analyzed end-member. The red lines represent
the interception sections surrounding the initial section to the north (16 °N), east (70 °W), south (60 °S), and west
(150 °E) of the Pacific Ocean.
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Figure 111-S7. Particle trajectories computed by the Lagrangian Particle Tracking Experiment (LPTE) showing the
origin of the particles and the most common paths used to reach the middle part of the transect (i.e., Lau Basin).
Results are presented for each end-member with two different depth scales: STuw over the entire water column depth
(a) and between 0 and 1000 m (b), WSPCw over the entire water column depth (c) and between 0 and 1000 m (d),
AAIw over the entire water column depth (e) and between 500 and 2000 m (f) and PDw over the entire water column
depth (g) and between 1500 and 4000 m (h). The red rectangle represents the central portion of the cruise transect
(from 179 to 174.5 °W), centered at 20 °S and including SD 4, 11 and 12 as well as LD 5 and 10. The yellow and
black lines represent the main trajectories of the particles. The white circle on each graph represents the position of
the analyzed end-member. Note that LDCW was too deep relative to the Lau Basin seafloor (central portion of the
transect) and therefore was not incorporated into this LPTE analysis. The red lines represent interception sections
surrounding the initial section to the north (16 °N), east (70 °W), south (60 °S), and west (150 °E) of the Pacific
Ocean.
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Figure 111-S8. Particle trajectories computed by the Lagrangian Particle Tracking Experiment (LPTE) showing the
origin of the particles and the most common paths used to reach the western part of the transect (i.e., Melanesian
waters). Results are presented for each end-member with two different depth scales: STuw over the entire water
column depth (a) and between 0 and 1000 m (b), WspPcw over the entire water column depth (c) and between 0 and
1000 m (d), AAIw over the entire water column depth (e) and between 500 and 2000 m (f), PDw over the entire water
column depth (g) and between 1500 and 4000 m (h) and Lcbw over the entire water column depth (i) and between
2000 and 5500 m (j). The red rectangle represents the western portion of the cruise transect (from 175 °E to
174.5 °W), centered at 20 °S and including SD 2 and 3. The yellow and black lines represent the main trajectories of
the particles. The white circle on each graph represents the position of the analyzed end-member. The red lines
represent interception sections surrounding the initial section to the north (16 °N), east (70 °W), south (60 °S), and
west (150 °E) of the Pacific Ocean.
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Figure 111-S9. Trajectories of Svp drifters released during the cruise at SD 12 (a, ¢) and at LD 5-T1 and LD 5-T5 (b,
d). The two maps represent the 15 m-depth trajectories of all Svp drifters released at Sb 12 (a) and at Lb 5-T5 and
LD 5-T1 (b) as a function of time. The graphs represent the unique trajectories as a function of time of each drifter
released at SD 12 (c) and at LD 5-T5 and LD 5-T1 (d), with each color corresponding to the trajectory of one drifter.
The black line represents the Lau arc, the red dotted line represents the Tonga arc and the space between the two
lines represents the Lau Basin. The laminar departure trajectory in the Lau Basin of the drifters released at SD 12 in
the center of the Lau Basin (> 100 km downstream the Tonga arc) (c) and the turbulent departure trajectory of the
drifters released at LD 5-T5 and LD 5-T1 in the vicinity of the Tonga arc (d) can be appreciated. Drift velocities in
the Lau Basin could be estimated from these trajectories by following the evolution of the drifters’ position over a
given time period. Thus, a drift velocity in the surface layer (0-15 m) was estimated at ~11 km d* and residence
times were estimated to be about a few weeks.
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Figure 111-S10. Trajectories of ARGO floats released during the cruise at SD 11 and Sb 12 (a, ¢) and at LD 5-T1 and
LD 5-T5 (b, d). The two maps represent the 1000 m-depth trajectories of the floats released at Sb 11 and Sb 12 (a)
and at LD 5-T1 and LD 5-T5 (b) as a function of time. The graphs represent the unique trajectories as a function of
time of each ARGO released at SD 11 and Sp 12 (¢) and at LD 5-T1 and LD 5-T5 (d), with each color corresponding
to the trajectory of one float. The black line represents the Lau Arc, the red dotted line represents the Tonga Arc and
the space between the two lines represents the Lau Basin. Note the predominantly westward trajectory of all floats in
the Lau basin but drifting south or north along the Lau arc until finding deep sills to exit. Drift velocities in the Lau
Basin could be estimated from these trajectories by following the evolution of the drifters’ position over a given time
period. Thus, a west drift velocity in the deep layer (1000-1500 m) was estimated at ~2 km d* and residence times
within the Lau Basin were estimated to be about several months. Note that due to the shallow depth, the ARGO float
released at LD 5-T5 (WMo 6902985) was set at parking depth of 200 m during the first 30 cycles then set to a
parking depth of 1000 m. Similarly, the parking depth of the BGC-ARGO float (Wm0 6903025) released at LD 5-T1
was set at 1500 m over the first 132 cycles then set to a parking depth of 1000 m. The parking depths of the floats

released at SD 11 and 12 (Wm0 6902989 and 6902927) were set at 1000 m.
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Figure 111-S11. Vertical profiles of (a) oxygen (O), (b) carbon dioxide (CO5), (c) pH on the total scale (pHt) and (d)
methane (CH4; Bonnet et al., in rev.) above the shallow hydrothermal source identified at the long duration station

LD 5-T5. Dissolved O, concentrations were obtained using a rosette-mounted CTD SeaBird SBE 9 Plus sensor.
Discrete pHt data were determined as described in Dickson et al. (2007) using a Cary60 UV spectrophotometer
(Agilent®). CO, concentrations were determined using pHr and total alkalinity measurements according to Lewis &
Wallace (1998). Dissolved CH.4 concentrations were determined onboard using the headspace extraction technique
followed by GC-FID (Bonnet et al., in rev.). Duplicates were analyzed ashore on a Shimadzu GC-BID coupled to an

HS-20 to confirm the onboard measurements.
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4. Tables

Table 111-S1. Validation of the dissolved

iron (Dre) measurements by Flow

Injection Analysis and

Chemiluminescence detection (FIA-CL). This table summarizes the detection limits and total analytical blanks (pmol

L) of the apparatus, the standard measurements (nmol L), and the different replicates performed.

Mean values Number of measures
Detection limit
(pmol LY 15.6 + 6.73 n=19
Apparatus Validation
Total analytical blank
(pmol LY) 21622 n=19
Standard Gs measurement 0.519 + 0.046
(nmol L) Target: 0.546 + 0.041 n=24
Standard Validation
Internal standard measurement 0.408 + 0.041
1 n=33
(nmol L) Target: 0.386 + 0.031
: Standard deviation of analytical replicates
Analysis R 0-0.041 n=12
Reproducibility (nmol L)
Standard deviation of samples from the same Go-FLo
4 0.002 - 0.025 n=6
(nmol L)
Sampling
Reproducibility o )
Standard deviation of samples from different Go-FLo
0.008 - 0.166 n=12

(nmol L)

Note. Different replicates were measured to ensure the accuracy and reproducibility of the method. Replicates of the
dosage system were performed by repeated analyses of the same sample several days apart. Replicates of the
sampling protocol were performed in two ways: duplicates collected (1) from the same Go-FLo bottle and (2) from
two different Go-FLO bottles closed at the same depth.
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Table 111-S2. Description of each sub-transect and statistical results of the Lagrangian Particle Tracking Experiment

(LPTE).

Sub-transect —

Melanesian waters

19-21 °S, 175 °E-179 °W

Lau Basin

19-21 °S, 179-174.5 °W

South Pacific Gyre

19-21 °S, 174.4-165 °W

End-member layer | Sp2and3 Sp4,11and 12, Lb5and 10 SD6,7and 8
STuw 3.0 Sv (27%) 2.3 Sv (26%) 3.8 Sv (17%)
0-258 m

258 m thickness

WspPcw
258-536 m
278 m thickness

AAIW
536-1583 m
1047 m thickness

PDw
1583-3418 m
1835 m thickness

Lcbw
>3418 m

Total Sv per sub-
transect

Total Sv

average depth: 114 m

3.9 Sv (35%)
average depth: 396 m

3.7 Sv (33%)
average depth: 999 m

0.5 Sv (5%)
average depth: 2217 m

0.01 Sv (0%)
average depth: 3577 m

11.1 Sv (27%)

average depth: 110 m

3.1 Sv (36%)
average depth: 398 m

3.08 Sv (36%)
average depth: 949 m

0.2 Sv (2%)
average depth: 1917 m

8.7 Sv (21%)
41.7 Sv

average depth: 112 m

4.4 Sv (20%)
average depth: 401 m

4.6 Sv (21%)
average depth: 1030 m

1.9 Sv (9%)
average depth: 2504 m

7.2 Sv (33%)
average depth: 4400 m

21.9 Sv (52%)

Note. This table shows the statistics of the quantitative results obtained for the LPTE performed in the three distinct
sub-transects: Melanesian waters (western part), Lau Basin (central part) and South Pacific Gyre (eastern part).
Particle transport for each sub-transect is reported in Sverdrup (Sv). Average particle circulation depth is reported for
each sub-transect and water mass. Percentages represent the proportion of particles reaching each water mass at each

sub-transect relative to the initial total number of particles.
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Materiel suppléementaire du chapitre 1V : “Influence of
shallow hydrothermal fluid release on the functioning of
phytoplankton communities™

1. Texts

1.1. Text IV-S1: Measurements of nutrients

All samples for measurement of nutrient concentrations were gravity filtered through a

sterile Sartobran® cartridge and collected in 60 mL high-density polyethylene (HDPE) bottles.

Samples for nitrate (NO3’) and nitrite (NO2") analysis were acidified with Ultrapure HCI
(Merck, 0.2%) to pH 1.7 and frozen at -20 °C until analysis. NO3z™ concentrations, suspected to be
very low, were determined by a nanomolar technique using a liquid waveguide capillary flow cell
(Lwcce, 2.5 m fiber length). Samples were defrosted 24 h before analysis in the dark at room
temperature. Since there is no method to determine NOs™ concentrations in solution, a portion of
the sample was first reduced to NO> with a cadmium-copper reducing column (Aminot &
Kérouel, 2004). NOz™ concentrations were finally corrected with those of NO,". The detection
limits (0.9 nM) were determined by repeated measurements of analytical blanks. Since the NO3
concentrations of some samples were too high to be analyzed with the Lwcc method without

dilution, they were also analyzed with an autoanalyzer (SEAL Autoanalyzer 3 HR®, see below).

Samples for dissolved inorganic phosphate (D1P) and silicate (Si(OH)s) stored at -20 °C pending
analysis. Measurements for Dip and Si(OH)4 as well as highly concentrated NOs™ samples were
performed with a SEAL Analytical AA3 HR autoanalyzer driven by AACE software following
Aminot and Kérouel (2004).

1.2. Text IV-S2: Measurements of trace metals

Seawater samples were collected according to the GEOTRACES guidelines

(http://www.geotraces.org/images/Cookbook.pdf) from depth profiles using 24 Go-FLO bottles

(12 L) with a Teflon inner coating. Bottles were mounted on a Trace Metal clean Rosette (TMR,

General Oceanics Inc., Model 1018 Intelligent Rosette) attached to a 6 mm Kevlar® line. Sample
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bottles and equipment cleaning protocols also followed the GEOTRACES cookbook. Upon
recovery of the TMR on board, the entire rosette was transferred inside a trace-metal clean 1SO-7
container equipped with a class 100 laminar flow hood. The bottles were inverted three times to
avoid particle sedimentation and pressurized to < 8 psi with 0.2 um filtered dinitrogen (N2, Air
Liquide®).

Particulate trace metals. Samples for particulate trace metals were collected on acid-cleaned 0.45
pm pore-size polyethersulfone filters (Supor®, 25 mm) mounted on Swinnex® filter holders,
following Planquette and Sherrell (2012). Samples were then stored frozen at -20 °C until

digestion and analysis.

Total particle digestion was performed in a clean-room according to Planquette and
Sherrell (2012). Particulate trace metal measurements were performed by an Element XR™ high-
resolution sector field inductively coupled plasma mass spectrometry (HR-SF-IcP-MSs) instrument
(Thermo Fisher, Bremen, Germany) at the Pdle Spectrométrie Océan (IFERMER, France). The

method employed was similar to that of Planquette and Sherrell (2012).

Dissolved trace metals. Right after collection, seawater samples were acidified to ~ pH 1.7 with
2%o (v/v) hydrochloric acid (HCI, Ultrapure® Merck) under a class 100 laminar flow hood,

double-bagged, and stored at ambient temperature in the dark before shore-based analysis.

Dissolved trace metal measurements (except dissolved iron) were carried out within 12
months of collection by an Element XR™ HR-SF-IcP-Ms instrument (Thermo Fisher, Bremen,
Germany), at P6le Spectrométrie Océan (IFERMER, France). The spectrometer was coupled to an
Esl seaFAST-pico™ introduction system and ran with a method analytically similar to that of

Lagerstrom et al. (2013).

Dissolved iron samples were conditioned and analyzed by flow injection and

chemiluminescence detection as described in Tilliette et al. (2022).
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1.3. Text IV-S3: Measurements of pH on the total scale

Samples of 300 mL were collected in glass bottles by completely overflowing the seawater and
analyzed within 2 h of collection. The pH on the total scale (pHt) was measured with an
Agilent® Cary60 UV-Vis spectrophotometer. Seawater was transferred to 30 mL quartz cells to
measure absorbances at 434 and 578 nm, before and after addition of 50 puL of meta-Cresol
purple (Dickson et al., 2007). pHt was then determined from the absorbance values according to
the method described by Liu et al. (2011). The accuracy of pHt measurements was estimated
using a TRIS buffer solution of salinity 35 provided by Andrew Dickson (Scripps Institution of
Oceanography, UsA). Temperature at the time of measurement was determined using a

Traceable® digital thermometer to adjust pHr to the experimental temperature (25-26 °C).

1.4. Text IV-S4: Measurements of total alkalinity

Samples of 500 mL were poisoned a few minutes after collection with 100 pL of mercury(ll)
chloride (HgClz; 0.02%). Total alkalinity (At) was measured using a Metrohm® Titrando 888
titrator and a calibrated Methrom® Ecotrode Plus glass electrode using (1) NBS buffers (pH 4.0
and 7.0 to ensure a Nernstian slope) and then (2) TRIS buffer solution of salinity 35, provided by
Andrew Dickson (Scripps Institution of Oceanography, UsA). Triplicate titrations were
performed on 50 mL subsamples at 25 °C, and At was measured as described by Dickson et al.
(2007). Titrations of certified material provided by Andrew Dickson (Scripps Institution of
Oceanography, UsA) returned a At value of 2209.374 + 3.212 pumol kg™ (n = 21), consistent with
the nominal value of 2212 pumol kg (batch #186).

1.5. Text IV-S5: Determination of the particulate trace metal fraction recovered
in traps

To determine the portion of a trace metal (Tm) recovered in traps based on the amount of
particulate TM (pTm) added by fluids, the pTm stocks (in nmol) of minicosms and traps were
determined. Stock of a pTm in each minicosm was calculated from the added volumes of each

end-member (i.e., fluid or surface) and their pTM concentration as follows:
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StOCkminicosm = (pTMsurf * surf) + (pTMfluid * Vfluid) (1)

pT Mg, and pTMg,,,;4 refer to the pTm concentration (nmol L?) in the surface and fluid end-members,
respectively. Vg, and V4 refer to the added volume (L) of surface and fluid end-members, respectively, in

each minicosm (see Table 1).

Stock of pTw™ in traps was estimated using the molecular weight and the pTm amount recovered
in traps according to the formula:

pTM trap

Stock = 2
e molecular weight @
PT My a5 refers to the pTm amount (g g2) collected in traps. Molecular weight of each pTm is in g mol™.
Finally, the percentage of pT™ recovered in traps relative to the pT™m concentration initially
added after mixing could be determined from these stocks as follows:
TM stock * 100
% of recovery = P {rap 3)

pTM StOCkminicosm

1.6. Text IV-S6: Determination of the percentage of Fe uptake in minicosms

To determine the proportion of consumed Dre relative to the total Dre stock contained in
each minicosm, the total and consumed Fe stocks were determined in each minicosm and for
each sampling time. The total Dre stock in each minicosm was determined using the Dre
concentrations (nmol L) and the volume remaining in each minicosm (L) according to the

formula:

DFe stock (nmol) = [DFe] * Vpinicosm (4)

The consumed Dre was determined using the sampling time (days), the volume remaining in

each minicosm (L) and the Fe uptake rate (opmol L™ d) according to the formula:

sampling time * Viyinicosm * Ubtake rate
1000

(5)

Consumed DFe stock (nmol) =

23



Fe uptake rates were measured by Lory et al. (2022) during the cruise at stations influenced and
non-influenced by hydrothermal inputs which allowed for discrimination of uptake rates of fluid-
subjected communities from control communities. Uptake rates were also determined according

to the different size classes of phytoplankton (i.e., pico, nano and microphytoplankton).

Finally, the percentage of consumed Dre could be determined at each sampling time using the

following formula:

100 = (DFe stock — consumed DFe stock)

% consumed DFe = 100 — DFe stock (6)
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2. Figures
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Figure IV-S1. Experimental conditions during the nine-day experiment. (a) Photosynthetically active radiation
(PAR; pumol photons m s, (b) temperature (°C), (c, d) pH on the total scale (pHt) with different scales and (e)
total alkalinity (At) data in the eight minicosms during the experiment. Temperature and PAR were measured
continuously. At and pHr were measured discretely over the six sampling times defined for the experiment. Values
measured for Ar and pH- in the surface and fluid end-members are represented by an empty and a solid gray square,
respectively. The red triangle represents the value measured in-situ above the sampled hydrothermal source at 5 m
during the CTD casts of TONGA cruise.
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Figure IV-S2. Dilution curves of the mixing performed in the minicosms. To verify the accuracy of the mixing
performed, theoretical dilution curves (orange dots) were calculated for several parameters using the measured value
of the surface and fluid end-members. These curves were then compared to experimental values measured at day 0.5
(12 h). The parameters included are (a) pH on the total scale (pHr), (b) dissolved inorganic phosphate (PO4*, umol
LY, (c) silicate (Si(OH)4, nmol L?), (d) nitrate (NOs, umol L) and (e) dissolved iron (DrFe, nmol L). The
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coefficient (R?) and regression line are displayed for each parameter (blue line). Note that the measured dilution
curves were obtained 12 hours after mixing and that some chemical (precipitation, degassing, ...) and/or biological
(consumption, remineralization, ...) processes may have occurred in the meantime.
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Figure IV-S3. Dynamics of non-diazotrophic cyanobacteria during the nine-day experiment measured by flow
cytometry. Abundance of (a) Prochlorococcus (cells mL*) and (b) Synechococcus (cells mL™).
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Figure 1V-S6. Dilution curves of the mixing performed in the minicosms. To ensure that the phytoplankton
biomass and thiol dynamics observed in the fluid-enriched minicosms were not solely due to the dilution effect
during the mixing between fluid and surface end-members, theoretical dilution curves were calculated (orange) using
values measured in both end-members. These curves were compared to the values measured after 12 h of mixing in
the different fluid treatments (blue; from +0% to +14.5%). The parameters included are the biomass of (a)
cyanobacteria, (b) haptophyceae and (c) diatoms in pg L™ as well as the concentrations of thioacetamide-like
compounds (i.e., thiols) in nmol L. It can be noted that none of the parameters measured after 12 h (blue) correlates
with the theoretical values deduced from the dilution process (orange). Thus, biological and/or chemical processes
must have acted on these parameters to lead to the dynamics observed 12 h after the mixing of the two end-members.
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Figure 1V-S7. Macronutrient and dissolved iron (DFe) dynamics during the nine-day experiment.
Concentrations of (a, b) nitrate (NO3’), (c, d) silicate (Si(OH)a4), (d) dissolved inorganic phosphate (PO.*), and (e)
dissolved iron (DFe) in the eight minicosms during the experiment. All concentrations are shown in pmol L, except
for DFe concentrations shown in nmol L.
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3. Tables

Table IV-S1. Sampling protocol followed for the experiment

Sampling time

End-member Day0.5 Dayl Day2 Day3 Day4 Day5 Day6 Day7 Day8 Day?9
12 h 24 h 48 h 72h 96 h 120h  144h 168h 192h 216h

Parameters

Photosynthetic pigments concentrations
Synechococcus and Prochlorococcus abundance
13C-net community production

N fixation

Thiols compounds

Fluorescent dissolved organic matter

Nutrients (NOg", PO4*, Si(OH)4)

Dissolved iron

pH on the total scale

Total alkalinity

X
X X X X X
X

XXXXXXXXXX|:
XXXXXXXXXX
XXXXXXXXXX
XXXXXXXXXX
XXXXX XXXX
XXXXXXXXXX

XXXXX




Table IV-S2. Particulate (P) and dissolved (D) trace metal concentrations in the fluid and surface end-members.

Pcd Pcu Ppb THg Pre Dre  Pal
Fluid end-member 4.84 494 246 10 224 15.81 24.8
Surface end-member 042 755 027 095 029 108 09
Enrichment ratio 115 655 916 105 768.6 146 275

Note. Concentrations of most trace metals are shown in pmol L, except for Al and Fe reported in nmol L. The
enrichment ratio illustrates the enrichment of an element in the fluid end-member relative to the surface end-member.
Cd = cadmium, Cu = copper, Pb = lead, THg = total mercury, Fe = iron and Al = aluminum.
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Materiel suppléementaire du chapitre V : “Temporal
and spatial variability in the hydrothermal signature of
sinking particles and sediments in the Western Tropical
South Pacific Ocean”

1. Texts
1.1. Text V-S1: Physical conditions of the moored sediment traps

The average depth of the upper and lower sediment traps was 261 + 16 m (n = 8141) and
1053 £ 15 m (n = 8104), respectively (Figure V-S1). Rare and short deepening events below 400
and 1190 m occurred in April and June. The average trap pitch angle at 200 m was -2 + 1° and
ranged from -10 to 3°. The trap pitch angle at 1000 m averaged -8 + 4°, varying between -32 and
1°. It should be noted that high pitch angles (> 10 °) were rather rare, especially for the 200 m-
trap (0.02% versus < 30% of the total period for the 1000 m-trap), and mainly associated with
trap deepening events and current speeds exceeding 30 cm s™. The average current velocity at
200 and 1000 m was 10 + 4 cm st and 11 + 5 cm s, respectively. The west and east velocities
were -1 + 6 and 0 + 7 cm s, respectively, for the 200 m-trap. For the 1000 m-trap, they were 7 +
5and 1 +7 cm s for the east and west directions, respectively. The maximum velocities reached
were 25 and 36 cm s for the 1000 m-trap in east and west directions, respectively. At 200 m, the

maximum west and east velocities were reached at 32 and 38 cm s, respectively.
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2. Figures
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Figure V-S1. Plots showing inclination angles measured by inclinometers at 222 m (a) and 1030 m (b) and west and
east velocities (cm s™) measured by current meters at 222 m (c, ) and 1030 m (d, f) during the fixed mooring line
deployment period (from November 2019 to October 2020).
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Figure V-S2. Cumulative histogram of the different fractions of material collected in the sediment traps, averaged
over the entire deployment period. Orange: organic matter, blue: opal, green: calcium carbonate and yellow:
lithogenic material.
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Figure V-S3. Profiles of particulate (a) iron (Fe), (b) aluminum (Al), (c) manganese (Mn), (d) copper (Cu), (e)
chromium (Cr), (f) nickel (Ni), (g) zinc (Zn), and (h) lithogenic silica (LSi) for the different stations. Fe, Al, Mn and
LSi are expressed in wt.% while Cu, Cr, Ni and Zn are expressed in ppm.
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Figure V-S4. Profiles of particulate (a) iron (Fe), (b) aluminum (Al), (c) manganese (Mn), (d) calcium (Ca), (e)
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Figure V-S5. Grain size distribution of seafloor sediments at stations (a) 5, (b) 8, (¢) 12 and (d) 10. Each curve
represents a slice of sediment.
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Figure V-S6. Depth profiles of ?2°Ra, 2°Pb and #!°Pbys activities.
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Figure V-S7. Calcite saturation rates on the cruise transect. Rates were calculated from pH and total alkalinity data
via the seacarb package of R software (Lavigne & Gattuso, 2010). The calcite dissolution threshold, corresponding
to the lysocline, is represented by a black line (Q < 1). The passage of this layer results in a marked increase in the
dissolution rate of CaCOs. It is located not far from the carbonate compensation depth, where the dissolution rate is
equal to the formation rate.
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3. Tables

Table V-S1. Percentage recovery of GBw certified reference material, blanks and limits of detection and

quantification (in ppm) for each element analyzed by Icp-OES.

Fe Al Ca Mn Cu Zn Cr Pb Ni
GBW percent recovery 104 101 100 102 113 103 111 80 105
Blanks <DL <DL 121 15+1 35+19 16+06 08+06 26+0.7 <DL
Detection limit 0.3 0.8 n.d. 0.2 1 0.5 0.7 n.d. 1.3
Quantification limit 0.6 2.7 n.d. 0.3 1.9 1.1 1.6 n.d. 35

Note. GBW is a marine reference sediment provided by the National Research Council for Certified Reference
Materials (Canada). Icp-OEs stands for Inductively-Coupled Plasma Optical Emission Spectrometry.

Table V-S2. Estimated calcium carbonate fraction in sinking material and seafloor sediment from %PIC or %Ca.

Sample Collecting day Sampling period CaCOs from Pic CaCOs from Ca
day % %
Tp-Lb5 1000-1 11/10/2019 1.0 40.1 43.0
Tp-LD5 1000-2 11/11/2019 1.0 717 65.0
Tp-Lb5 1000-3 11/12/2019 1.0 73.6 66.0
Tp-LD5 1000-4 11/13/2019 1.0 52.4 50.8
Tp-LD5 1000-5 11/14/2019 10 44.8 43.1
Tp-LD10 1000-1 11/24/2019 1.0 14.9 19.7
Tp-LD10 1000-2 11/25/2019 10 9.6 142
Tp-LD10 1000-3 11/26/2019 1.0 13.2 16.2
Tp-LD10 1000-4 11/27/2019 10 14.3 18.6
Tp-LD10 200-1 11/24/2019 1.0 n.d. 44.4
Tp-LD10 200-2 11/25/2019 10 n.d. 55.6
Tp-LD10 200-3 11/26/2019 1.0 n.d. 65.4
Tp-LD10 200-4 11/27/2019 1.0 n.d. 49.2
TF-200-01 12/2/2019 14.0 61.4 49.1
Tr-200-02 12/16/2019 14.0 52.5 47.6
Tr-200-03 12/29/2019 140 63.6 57.1
Tr-200-04 1/12/2020 14.0 46.0 50.1
Tr-200-05 1/26/2020 140 23.3 40.3
Tr-200-06 2/9/2020 14.0 4.6 47.7
Tr-200-07 2/23/2020 140 69.5 49.5
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TrF-200-08
TF-200-09
TrF-200-10
TF-200-11
TF-200-12
TF-200-13
TF-200-14
TF-200-15
TF-200-16
TF-200-17
TF-200-18
TF-200-19
TF-200-20
TF-200-21
TF-200-22
TF-200-23
TF-200-24
TrF-1000-01
TrF-1000-02
TrF-1000-03
TrF-1000-04
TF-1000-05
TrF-1000-06
Tr-1000-07
TrF-1000-08
TrF-1000-09
Tr-1000-10
Tr-1000-11
Tr-1000-12
TrF-1000-13
Tr-1000-14
TrF-1000-15
TF-1000-16
Tr-1000-17
Tr-1000-18
Tr-1000-19
TrF-1000-20

3/8/2020
3/22/2020
4/5/2020
4/19/2020
5/3/2020
5/17/2020
5/31/2020
6/14/2020
6/28/2020
7/12/2020
7/26/2020
8/9/2020
8/23/2020
9/6/2020
9/20/2020
10/4/2020
10/18/2020
12/2/2019
12/16/2019
12/29/2019
1/12/2020
1/26/2020
2/9/2020
2/23/2020
3/8/2020
3/22/2020
4/5/2020
4/19/2020
5/3/2020
5/17/2020
5/31/2020
6/14/2020
6/28/2020
7/12/2020
7/26/2020
8/9/2020
8/23/2020

14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0
14.0

81.8
445
28.8
41.0
384
53.8
52.3
358
63.7
40.7
62.7
49.9
52.6
23.9
61.5
254
17.6
56.8
59.4
60.9
69.3
53.0
54.8
51.9
60.1
57.4
64.1
60.9
65.3
77.8
12.0
58.4
59.6
49.3
61.9
71.8
14.1

358
54.7
48.2
68.1
60.3
63.6
66.3
63.9
100.4
81.4
53.2
60.4
56.1
66.9
67.2
50.3
60.3
63.1
56.3
56.6
62.4
59.5
61.1
65.6
58.5
75.1
68.2
38.5
67.2
54.1
26.0
67.9
143.4
944
59.2
75.0
47.2
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Tr-1000-21
Tr-1000-22
Tr-1000-23
Tr-1000-24
Sc-Lp10 00-01 cm
Sc-Lp10 01-03 cm
Sc-Lp10 03-05 cm
Sc-Lp10 05-10 cm
Sc-Lp1010-15 cm

Sc-Lp10 00-01 cm
Sc-Lp10 01-02 cm
Sc-Lp10 02-03 cm
Sc-Lp10 03-04 cm
Sc-Lp10 04-05 cm
Sc-Lp10 05-06 cm
Sc-Lp10 06-07 cm
Sc-Lp10 07-08 cm
Sc-Lp10 08-09 cm
Sc-Lp10 09-10 cm
Sc-Lp1010-11 cm
Sc-Lp1011-12 cm
Sc-Lp1012-13 cm
Sc-Lp10 13-14 cm
Sc-Lp10 14-16 cm

Sc-Sp12 00-01 cm
Sc-Sp12 01-02 cm
Sc-Sp12 02-03 cm
Sc-Sp12 03-04 cm
Sc-Sp12 04-05 cm
Sc-Sp12 05-06 cm
Sc-Sp12 06-07 cm
Sc-Sp12 07-08 cm
Sc-Sp12 08-09 cm
Sc-Sp12 09-10 cm
Sc-Sp12 10-11 cm

9/6/2020
9/20/2020
10/4/2020

10/18/2020

14.0
14.0
14.0
14.0

38.3
724
93.2
69.1
21
0.9
1.0
1.0
3.9
0.0
8.0
6.3
51
4.6
0.8
3.8
29
14
29
39
4.4
3.0
2.6
3.7
3.4

64.0
62.0
62.9
64.0
64.8
64.9
66.1
65.4
64.2
65.2
64.4

194.1
139.3
33.3
85.0
13.3
12.7
15.2
155
18.7
0.0
224
19.7
18.9
18.8
12.7
18.1
17.8
16.7
17.6
18.6
18.0
16.1
18.1
16.5
15.4

69.6
70.9
67.5
64.7
75.1
64.2
67.8
70.5
67.1
68.6
69.1
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Sc-Spl12 11-12 ¢cm - - 64.9 72.9

Sc-Sp12 12-13 cm - - 64.0 67.9
Sc-Sp12 13-14 cm - - 62.8 64.3
Sc-Sp12 14-15 cm - - 63.0 66.3
Sc-Sp8 00-01 cm - - 0.4 6.3
Sc-Sp8 01-03 cm - - 0.2 7.2
Sc-Sp8 03-05 cm - - 0.2 7.1
Sc-Sp8 05-10 cm - - 0.2 6.8
Sc-Sp8 10-15 cm - - 0.2 4.6
Sc-Sp8 >>15cm - - 0.4 3.3

Note. The calcium carbonate fraction can be estimated from %Pic (%CaCO3; = %Pic x 8.33) or %Ca (%CaCO3; = 0.4
x %Ca). The calcium carbonate fraction of some samples was overestimated (> 100% of total collection weight) with
the %Ca method. TD refers to drifting traps. TF refers to fixed trap (Station 12 only). Sc refers to sediment cores. PIC
stands for particulate inorganic carbon.

Table V-S3. Highlights of the productivity measured at the stations studied during the TONGA cruise (austral summer
conditions).

Sample Station5  Station8  Station 10  Station 12
Primary productivity 90 <35 145 n.d.
N fixation 2727 225 1803 n.d.
Max total Chl-a 0.45 0.22 0.38 0.33

Cyanobacteria 70.3+44 651+75 686+45 653146

Coccolithophores 229+51 222+36 248+38 254140

Dinoflagellates, diatoms 6.7£39 127+x79 65+33 9.1+43

Note. Primary production is in mmol C m? d, dinitrogen (N,) fixation is in umol N m2 d. Maximum total
chlorophyll-a (Chl-a) is in mg m. The major groups contributing to total Chl-a are represented in %. The data
presented in this table will be accessible as soon as they are published on the LEFe-CYBER database (http://www.obs-
vifr.fr/proof/php/TONGA/tonga.php).
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Table VV-S4. Bostrom index values in each cup of the traps and in each sediment slice.

Station Date/slice Depth Fecto Al Mnecto Bostrém index
- -flcm m wt.% -
11/10/2019 1000-01 0.97 1.01 0.03 50.31
11/11/2019 1000-02 1.99 2.15 0.05 51.24
11/12/2019 1000-03 2.44 2.60 0.07 50.87
11/13/2019 1000-04 0.92 0.96 0.03 50.49
11/14/2019 1000-05 0.80 0.83 0.03 50.01
S
o 00-01 cm Seafloor 7.52 6.11 2.78 37.22
01-03 cm Seafloor 7.65 6.05 2.09 38.33
03-05cm Seafloor 8.66 7.38 2.58 39.64
05-10 cm Seafloor 8.48 7.05 2.35 39.44
10-15¢cm Seafloor 7.81 7.34 1.54 43.96
11/24/2019 200-01 0.47 0.22 0.08 28.61
11/25/2019 200-02 0.55 0.09 0.10 11.64
11/26/2019 200-03 0.37 0.17 0.12 26.28
11/27/2019 200-04 0.28 0.15 0.09 28.66
11/24/2019 1000-01 3.03 5.88 0.01 65.92
11/25/2019 1000-02 2.99 6.17 0.01 67.35
11/26/2019 1000-03 2.87 5.81 0.00 66.93
11/27/2019 1000-04 2.93 5.79 0.01 66.34
Q
= 00-01 cm Seafloor 7.48 7.38 178 4437
% 01-02 cm Seafloor 7.69 7.50 1.65 44.54
02-03 cm Seafloor 7.84 7.63 1.69 44.47
03-04 cm Seafloor 7.67 7.30 1.58 44.11
04-05 cm Seafloor 7.51 6.28 1.46 41.19
05-06 cm Seafloor 8.07 7.53 154 43.95
06-07 cm Seafloor 8.02 7.67 149 44.64
07-08 cm Seafloor 7.90 7.58 1.36 45.01
08-09 cm Seafloor 7.83 7.65 143 45.21
09-10 cm Seafloor 7.66 7.52 1.49 45.10
10-11cm Seafloor 7.41 7.53 1.46 45.90
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11-12 cm Seafloor 6.80 7.18 1.23 47.20
12-13cm Seafloor 7.71 7.80 1.49 45.87
13-14 cm Seafloor 6.59 7.30 1.50 47.42
14-16 cm Seafloor 6.27 7.40 1.29 49.46
12/2/2019 200-01 0.13 0.12 0.006 47.00
12/16/2019 200-02 0.04 0.02 0.003 34.90
12/29/2019 200-03 0.73 1.03 0.003 58.39
1/12/2020 200-04 0.99 1.70 0.003 63.18
1/26/2020 200-05 0.53 1.02 0.002 65.76
2/9/2020 200-06 0.69 0.97 0.002 58.25
2/23/2020 200-07 0.75 0.66 0.003 46.83
3/8/2020 200-08 2.07 2.44 0.006 54.10
3/22/2020 200-09 1.73 2.94 0.007 62.86
4/5/2020 200-10 1.35 2.77 0.006 67.13
4/19/2020 200-11 1.02 2.42 0.007 70.07
5/3/2020 200-12 0.89 1.83 0.006 67.15
5/17/2020 200-13 1.83 3.38 0.008 64.74
5/31/2020 200-14 2.46 3.10 0.011 55.63
6/14/2020 200-15 3.64 7.33 0.008 66.80
6/28/2020 200-16 1.84 0.32 0.003 14.73
7/12/2020 200-17 1.04 1.50 0.004 58.95
7/26/2020 200-18 0.20 0.06 0.001 21.44
8/9/2020 200-19 1.34 2.39 0.003 64.01
8/23/2020 200-20 0.92 121 0.003 56.78
9/6/2020 200-21 1.68 2.36 0.007 58.26
9/20/2020 200-22 1.80 2.15 0.004 54.43
10/4/2020 200-23 1.45 3.09 0.002 68.09
10/18/2020 200-24 0.91 1.17 0.005 55.89
12/2/2019 1000-01 0.94 0.63 0.05 38.93
12/16/2019 1000-02 2.88 3.08 0.10 50.74
12/29/2019 1000-03 1.49 1.37 0.07 46.72
1/12/2020 1000-04 144 1.64 0.03 52.68
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1/26/2020
2/9/2020
2/23/2020
3/8/2020
3/22/2020
4/5/2020
4/19/2020
5/3/2020
5/17/2020
5/31/2020
6/14/2020
6/28/2020
7/12/2020
7/26/2020
8/9/2020
8/23/2020
9/6/2020
9/20/2020
10/4/2020

10/18/2020

00-01 cm
01-02 cm
02-03 cm
03-04 cm
04-05 cm
05-06 cm
06-07 cm
07-08 cm
08-09 cm
09-10 cm
10-11cm

11-12 cm

1000-05
1000-06
1000-07
1000-08
1000-09
1000-10
1000-11
1000-12
1000-13
1000-14
1000-15
1000-16
1000-17
1000-18
1000-19
1000-20
1000-21
1000-22
1000-23

1000-24

Seafloor
Seafloor
Seafloor
Seafloor
Seafloor
Seafloor
Seafloor
Seafloor
Seafloor
Seafloor
Seafloor

Seafloor

0.53

0.75

0.77

1.27

0.91

0.71

0.49

0.28

0.52

0.05

0.35

0.25

0.27

0.33

0.69

0.04

0.18

0.50

2.85

0.63

5.75

6.09

6.77

7.71

6.82

6.66

6.88

6.98

6.83

6.96

6.76

7.14

0.26

0.54

0.34

111

0.61

0.46

0.34

0.15

0.45

0.05

0.14

0.25

0.34

0.31

0.62

0.04

0.17

0.45

2.53

0.46

4.17

4.47

4.92

5.70

4.67

4.83

5.00

5.05

5.13

4.92

4.80

4.65

0.05

0.06

0.06

0.09

0.08

0.06

0.04

0.03

0.05

0.01

0.03

0.02

0.02

0.03

0.05

0.00

0.01

0.04

0.20

0.04

13.83

15.16

17.49

20.26

17.82

17.30

19.38

20.13

20.00

19.87

19.88

18.40

31.07

39.96

29.36

44.93

38.22

37.42

39.02

32.88

43.85

48.61

26.98

48.04

53.71

46.07

45.65

50.44

47.50

45.70

45.33

40.57

17.56

17.37

16.87

16.92

15.92

16.77

16.00

15.69

16.05

15.49

15.26

15.39
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12-13 cm Seafloor 6.88 481 19.27 15.54
13-14 cm Seafloor 351 2.35 9.75 1341
14-15cm Seafloor 3.66 3.61 18.33 14.10
00-01 cm Seafloor 6.12 6.63 5.59 36.16
01-03 cm Seafloor 6.69 7.15 4.99 37.98
03-05cm Seafloor 6.45 7.05 4.55 39.06
Station 8
05-10 cm Seafloor 6.44 6.99 434 39.35
10-15cm Seafloor 6.13 7.33 6.15 37.37
>>15 cm Seafloor 5.64 7.08 6.45 36.93

Note. The concentrations in calcium-carbonate-free basis (cfb) of the elements used for the calculation of the index

(Alcso, Fecin, Mnesp) are also represented.
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